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Kurzfassung
Diese Diplomarbeit befasst sich mit der Frage, inwieweit natu¨rliche Wolken und Kondens-
streifen einen Einfluss auf den Tagesgang der Temperatur haben. Travis et al. (2002a) be-
haupten, dass das Fehlen von Kondensstreifen u¨ber den USA nach dem 11. September 2001
zu einer Erho¨hung des Tagesgangs der Temperatur von etwa 1oC fu¨hrt. Ihre Behauptung
wird einer gru¨ndlichen U¨berpru¨fung unterzogen. Die hier vorgestellten Ergebnisse basieren
auf Simulationen mit dem globalen Klimamodell ECHAM4, das eine Kondensstreifenparame-
trisierung beinhaltet, und auf beobachteten Daten des European Centre for Medium-Range
Weather Forecasts Reanalysesystems. ECHAM4 unterscha¨tzt den Tagesgang der Tempera-
tur u¨ber Land systematisch, aber erfasst sowohl die geographische Verteilung des Tagesgangs
der Temperatur als auch den linearen Zusammenhang zwischen Bewo¨lkung und Tagesgang
der Temperatur, der in den beobachteten Daten zu sehen ist. Modell- wie auch Reanaly-
sedaten zeigen, dass die Korrelation zwischen Tagesgang der Temperatur und Bewo¨lkung
hauptsa¨chlich durch die tiefen Wolken bestimmt ist. Im Rahmen dieser Arbeit wurde keine
signifikante Reduktion des Tagesgangs der Temperatur bei Anwesenheit von Kondensstreifen
gefunden. Die Teilergebnisse, die die Travis-Hypothese nicht besta¨tigen, u¨berwiegen. Eine
endgu¨ltige Widerlegung der Travis-Hypothese konnte aber aufgrund des systematischen Feh-
lers des Tagesgangs der Temperatur im Modell, sowie noch bestehender Unsicherheiten bei
der Wirkung des Luftverkehrs auf die hohe Bewo¨lkung, nicht geliefert werden.
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Kapitel 1
Motivation und Problemstellung
Die ja¨hrliche Zuwachsrate der Transportleistung des Luftverkehrs liegt bei etwa 5%, was
zu einer stetig anwachsenden Umweltbelastung fu¨hrt (Penner et al., 1999). Auch die durch
den Flugverkehr verursachten Kondensstreifen tragen zum anthropogenen Treibhauseffekt
bei. Denn Kondensstreifen beeinflussen genauso wie natu¨rliche Zirren die Strahlungsbilanz
der Erdatmospha¨re und somit das Klima. Der Bericht des International Panel on Climate
Change (IPCC) von 1999 u¨ber die globale Beeinflussung der Atmospha¨re durch den Luftver-
kehr (Penner et al., 1999) scha¨tzte den Einfluss von linienhaften Kondensstreifen fu¨r das Jahr
1992 mit 17mW/m2 ab. Diese Abscha¨tzung basierte auf der Studie von Minnis et al. (1999).
Neuere Ergebnisse zeigen aber, dass der globale Strahlungsantrieb von Kondensstreifen im
IPCC-Bericht deutlich zu hoch bewertet wurde (Sausen et al., 2005). So wird der Kondens-
streifenstrahlungsantrieb fu¨r das Jahr 1992 von Myhre und Stordal (2001) mit 9.0 mW/m2
und von Marquart (2003) mit 3.5 mW/m2 angegeben. Die teilweise Neubewertung ist eine
Folge von neuen Beobachtungsstudien, weiterentwickelten Parametrisierungsansa¨tzen und
ho¨herwertigen Strahlungstransfermodellen. Die aktuellste Studie von Stuber und Forster
(2006) zeigt mit 2.0 mW/m2 sogar einen noch kleineren Wert des Kondensstreifenstrah-
lungsantriebs.
Dem Netto-Effekt von flugverkehrsinduzierten Zirren wird hingegen ein gro¨ßerer Wert zu-
gesprochen; dieser ist aber noch nicht zuverla¨sslich genug quantifiziert (Minnis et al., 2004;
Stordal et al., 2005; Sausen et al., 2005). Ein merklicher Klimaeffekt durch flugverkehrsin-
duzierte Zirren ist also nicht auszuschließen, obwohl sich Abscha¨tzungen eines Einflusses auf
die mittlere Temperatur u¨ber den USA in der Gro¨ßenordnung 0.3 K/Dekade (Minnis et al.,
2004) als unvereinbar mit dem aktuellen Wissensstand u¨ber den globalen und regionalen
Klimaeffekt erwiesen haben (Shine, 2005; Ponater et al., 2005). Zusammen mit weiteren
indirekten Einflu¨ssen auf die hohe Bewo¨lkung ist dieser Effekt aber von allen flugverkehrs-
bedingten Einflu¨ssen mo¨glicherweise der gro¨ßte (Sausen et al., 2005). Es stellt sich also die
Frage nach der quantitativen Bedeutung des gesamten Kondensstreifeneffekts fu¨r verschie-
dene klimatologische Parameter, sowohl aus der globalen Perspektive, als auch insbesondere
in Regionen mit hoher Flugverkehrsdichte.
In der Arbeit von Travis et al. (2002a) wurde erstmals der mo¨gliche Einfluss von Kon-
densstreifen auf den Tagesgang der Temperatur, im Folgenden abgeku¨rzt als DTR (Daily
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Temperature Range), untersucht. Diese Arbeit wird im Folgenden vorgestellt. Nach den
Terroranschla¨gen des 11. Septembers 2001 in den USA wurde der kommerzielle Luftverkehr
vom 11. September, nach dem Erreichen der Minimumtemperatur, bis zum 14. September,
vor dem Erreichen der Maximumtemperatur, eingestellt. Abgesehen von den Kondensstrei-
fen der Milita¨rflugzeuge war der Himmel u¨ber den USA wa¨hrend dieser Tage kondensstrei-
fenfrei. Diese flugverkehrsfreie 3-Tagesperiode nahmen Travis et al. (2002a) zum Anlass, den
Einfluss von Kondensstreifen auf den Tagesgang der Temperatur zu untersuchen. Abbildung
1.1 zeigt, dass der 3-Tagesmittelwert des DTR vom 11. bis 14. September 2001, gemittelt
u¨ber die USA, um 1.1 oC u¨ber dem 30-ja¨hrigen Mittelwert (1971-2000) dieser 3-Tagesperiode
liegt. Daru¨ber hinaus verha¨lt sich der DTR in dieser Periode gegensa¨tzlich zu den benach-
barten 3-Tagesperioden 8. bis 11. und 14. bis 17. September. Travis et al. (2002a) fu¨hren
den ungewo¨hnlich hohen DTR dieser Tage auf das Fehlen der Kondensstreifen zuru¨ck und
stellen die These auf, dass Kondensstreifen den DTR um 1.1oC oder mehr (in Anbetracht der
noch gro¨ßeren Abweichungen zu den Zeitra¨umen vor und nach dem 11. bis 14. September)
reduzieren.
Abbildung 1.1: Abweichung des mittleren Tagesgangs der Temperatur fu¨r die 3-Tagesperioden
8.-11., 11.-14. und 14.-17. September 2001 vom klimatologischen Mittelwert der Jahre 1971-2001.
Mittel u¨ber den USA, berechnet aus Stationsmessungen (Abbildung aus Travis et al. (2002a)).
Auch Forster und Solomon (2003) bescha¨ftigten sich mit der Bedeutung des DTR auf das
regionale Klima. Sie fanden heraus, dass der DTR an den Wochenenden signifikant gro¨ßer
ist als unter der Woche. Sie bringen diesen Effekt zwar nicht in Zusammenhang mit dem
Luftverkehr, aber es wa¨re ein denkbarer Bezug, da an den Wochenenden die Luftverkehrs-
dichte sicherlich geringer ist.
Ein Kritikpunkt an Travis et al. (2002a) ist, dass sie in ihrer Arbeit die u¨ber den USA herr-
schenden synoptischen Bedingungen, welche auch fu¨r den beobachteten DTR verantwortlich
gewesen sein ko¨nnten, nicht quantitiv beru¨cksichtigten. Kalkstein und Balling (2004) hinge-
gen analysierten die Luftmassen in den USA fu¨r die Tage nach dem 11. September 2001 und
5setzten sie in Beziehung zum DTR. Sie fanden heraus, dass die am 11. und 12. September
2001 u¨ber einem großen Teil der USA herrschenden kalten, trockenen polaren Luftmassen
ebenfalls den hohen DTR erkla¨ren ko¨nnten.
Der IPCC Bericht (2001) deutet darauf hin, dass u¨ber lange Zeitra¨ume die Abnahme des
DTR charakteristisch fu¨r den Klimawandel der heutigen Zeit ist. Da die Minimumtempera-
tur nachts sehr viel sta¨rker zunimmt als die Tagesmaximumtemperatur, ist u¨ber Landfla¨chen
vielerorts ein signifikanter negativer Trend im DTR zu verzeichnen (Easterling et al., 1997;
Vose et al., 2005). Daher muss eine Abnahme des DTR nicht unbedingt auf Luftverkehrs-
effekte zuru¨ckgefu¨hrt werden, sondern kann auch mit dem Klimawandel begru¨ndet werden.
Mo¨gliche Gru¨nde fu¨r die globale Abnahme im DTR im Zuge der anthropogenen Klimaa¨nde-
rung sind Zunahme von Bewo¨lkung, Bodenfeuchte und Niederschlag und A¨nderungen in der
globalen Zirkulation (Easterling et al., 1997).
Da noch weitere Aspekte, diese werden in Kapitel 7 vorgestellt, fu¨r eine kritische Betrach-
tung der Travis-Hypothese sprechen, bedarf es einer U¨berpru¨fung dessen Behauptung, dass
Kondensstreifen den Tagesgang der Temperatur reduzieren. In dieser Arbeit wird zum ersten
Mal mit Hilfe von Daten eines Klimamodells die Travis-Hypothese kritisch beleuchtet. Das
Modell hat den Vorteil, dass lange Simulationen mit und ohne Luftverkehr durchgefu¨hrt wer-
den ko¨nnen und somit ein direkter statistischer Vergleich dieser Experimentdaten mo¨glich
ist. Neben den Modellsimulationen werden auch Reanalysedaten fu¨r die U¨berpru¨fung her-
angezogen.
Die vorliegende Arbeit ist wie folgt aufgebaut:
Im na¨chsten Kapitel (Kapitel 2) werden die Eigenschaften des DTR anhand von bekann-
tem Literaturwissen genauer beschrieben. Die grundlegenden Gro¨ßen, die den DTR be-
einflussen, sowie saisonale und geographische Variationen und der langzeitliche Trend des
DTR werden vorgestellt. Nach einem kurzen U¨berblick u¨ber die Klimawirkung des Flug-
verkehrs wird in Kapitel 3 besonders auf die Bedeutung der Kondensstreifen fu¨r das Klima
eingegangen. Zuerst wird die Bildung von Kondensstreifen, dann der Strahlungsantrieb von
natu¨rlichen Wolken und Kondensstreifen beschrieben. In Kapitel 4 wird das verwendete glo-
bale Zirkulationsmodell ECHAM4/MLO erla¨utert. Danach erfolgt eine Beschreibung der in
dieser Arbeit verwendeten Modellsimulationen. Außerdem werden die Reanalysedaten des
ECWMF vorgestellt, die zur Validierung der Modellergebnisse dienen. In Kapitel 5 werden
die Eigenschaften des DTR, unter anderem die geographische Verteilung und der Jahresgang
des DTR, im Klimamodell besprochen. Diese werden mit den Reanalysedaten evaluiert. Ka-
pitel 6 befasst sich mit dem linearen Zusammenhang zwischen DTR und Bewo¨lkung. Dabei
werden sowohl DTR und totaler Bedeckungsgrad als auch DTR und Wolkenstrahlungsan-
trieb am Erdboden miteinander korreliert. Des weiteren wird der lineare Zusammenhang
zwischen DTR und hoher Bewo¨lkung analysiert. Kapitel 7 setzt sich schließlich im De-
tail mit der U¨berpru¨fung der Travis-Hypothese auseinander. Zuerst wird diese ausfu¨hrlich
erla¨utert und ihre Kritikpunkte aufgefu¨hrt. Dann werden die Ergebnisse der U¨berpru¨fung
vorgestellt und diskutiert. Den Abschluss bildet Kapitel 8, in dem die Ergebnisse dieser
Arbeit zusammengefasst werden und ein Ausblick gegeben wird.
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Kapitel 2
Tagesgang der Temperatur (DTR)
Der Tagesgang der Temperatur ist definiert als die Differenz zwischen der Maximum- und
Minimumtemperatur eines Kalendertages. Meistens, so auch im Rahmen dieser Arbeit,
wird der Begriff im Zusammenhang mit der bodennahen Lufttemperatur gebraucht. Die-
ses Kapitel gibt einen U¨berblick u¨ber das Verhalten des DTR. Es stellt die grundlegenden
Eigenschaften des DTR dar, die fu¨r das Versta¨ndnis dieser Arbeit wichtig sind. O¨rtliche
und saisonale Variabilita¨t und klimatologischer Trend des DTR werden in den folgenden
Abschnitten beschrieben.
2.1 Eigenschaften des DTR
Der Tagesgang der bodennaher Lufttemperatur ist direkt an den Tagesgang der Global-
strahlung gekoppelt und zeigt daher in der Regel einen ausgepra¨gten Abfall in der Nacht,
also nach Sonnenuntergang. Das Minimum wird dabei am fru¨hen Morgen bzw. kurz vor
Sonnenaufgang erreicht. Die Tagesmaximumtemperatur wird kurz nach Sonnenho¨chststand
erreicht.
In der realen Atmospha¨re bewirken eine Vielzahl von Einflussgro¨ßen die Variabilita¨t der
Temperatur. Nach Analysen von Dai et al. (1999) ha¨ngt der Tagesgang der Temperatur vor
allem von folgenden Faktoren ab:
• Bewo¨lkung
• Bodenfeuchte
• Niederschlag
• Synoptik (Advektion)
• Albedo
• Wasserdampf
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Die na¨here Beschreibung der Einflussgro¨ßen des DTR, die in den folgenden Abschnitten er-
folgt, entsprechen den Publikationen von Dai et al. (1999) und Karl et al. (1993).
Die Bewo¨lkung ist ein wichtiger Einflussfaktor fu¨r die Globalstrahlung und somit auch fu¨r
den Tagesgang der Temperatur. Am Tag reduzieren Wolken die einfallende solare Strahlung
vor allem durch Reflexion, das Maximum der Tagestemperatur bleibt damit geringer als an
einem unbewo¨lkten Tag. Hierbei sind vor allem optisch dicke Wolken in der unteren Tro-
pospha¨re oder Wolken, die sich durch die gesamte Tiefe der Tropospha¨re erstrecken, zum
Beispiel Cumulonimben und Nimbostratus, sehr effektiv. Nachts nimmt die langwellige Ge-
genstrahlung in Anwesenheit von Wolken gegenu¨ber dem unbewo¨lkten Fall zu, das heißt das
Minimum der Tagestemperatur erho¨ht sich. Somit nimmt die Temperaturdifferenz zwischen
Tag und Nacht ab und der DTR wird kleiner.
Die Bodenfeuchte reduziert den DTR durch den ku¨hlenden Effekt der Verdunstung. Tagsu¨ber,
wenn die Grenzschicht instabil und die potentielle Verdunstung hoch ist, ist die Reduktion
der Maximumtemperatur durch Verdunstung in der Regel ho¨her als in der Nacht. Darum ist
der DTR in warmen trockenen Regionen sehr hoch, da hier die Freisetzung latenter Wa¨rme
limitiert ist. Auch A¨nderungen der Landoberfla¨chenbeschaffenheit, zum Beispiel durch Ab-
holzung und Desertifikation, beeinflussen den DTR durch vera¨nderte Evatranspiration. Nie-
derschlag reduziert den DTR aufgrund erho¨hter Verdunstung in Bodenna¨he. Vor allem wenn
Niederschlag auf trockenen Boden fa¨llt, wird der DTR durch Verdunstungska¨lte, analog wie
bei hoher Bodenfeuchte, stark reduziert. Der Wasserdampf der Atmospha¨re hat hingegen
kaum einen Einfluss auf den DTR. Da er hauptsa¨chlich im langwelligen Spektralbereich
absorbiert, hat er bei Tag und Nacht fast den gleichen erwa¨rmenden Effekt. Synoptische
Einflu¨sse wie ein Einbruch von Warm- oder Kaltluft ko¨nnen aber zu erheblichen Abweichun-
gen und unter extremen Umsta¨nden zu einer Umkehr des Temperaturverlaufs fu¨hren. So
haben Windrichtung und Advektionsprozesse mancherorts einen bedeutenden Effekt auf den
DTR. Ein Beispiel hierfu¨r ist die Advektion arktisch kalter und trockener Luftmassen, die
in den no¨rdlichen hohen Breiten den Temperaturverlauf sta¨rker als der Strahlungstagesgang
beeinflussen kann (vgl. Abbschnitt 5.1).
Insgesamt beeinflussen alle Parameter den DTR, die unmittelbar die solare Einstrahlung
am Oberrand der Atmospha¨re TOA (Top of Atmposhere) und am Boden modifizieren.
Speziell die Bodenalbedo wirkt sich auf den DTR aus. Das hohe Ru¨cktreuvermo¨gen von Eis
und Schnee reduziert die Maximumtemperatur am Boden.
Dai et al. (1999) untersuchten die Abha¨ngigkeit des DTR von seinen Einflussgro¨ßen quan-
titativ anhand von Korrelationen zwischen DTR und Bedeckungsgrad, spezifische Feuchte
und Wind. Es stellte sich heraus, dass die Bewo¨lkung die wichtigste Einflussgro¨ße ist. Wol-
ken, kombiniert mit den Da¨mpfungseffekten von Bodenfeuchte und Niederschlag ko¨nnen den
ta¨glichen Tagesgang der Temperatur u¨ber Land um 25-50% reduzieren (Dai et al., 1999).
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2.2 Klimatologischer Trend des DTR
Wa¨hrend die A¨nderung der mittleren Bodentemperatur der gebra¨uchlichste Indikator fu¨r
die Beschreibung des Klimawandels ist, liefern A¨nderungen in ta¨glicher Maximum- und Mi-
nimumtemperatur, als auch im DTR, zusa¨tzliche nu¨tzliche Informationen. So ist der DTR
ein Index fu¨r den Klimawandel, der zur Identifizierung von natu¨rlichen und anthropoge-
nen Gru¨nden der Erwa¨rmung dienen ko¨nnte (z.B. Braganza et al. (2004)). Ein vera¨nderter
DTR kann Auswirkungen auf die Photosynthese und Atmung der Pflanzen haben. Mit dem
Anstieg der Nachttemperaturen erho¨hen sich zum Beispiel insbesondere die na¨chtlichen At-
mungsverluste der Pflanzen (Enquete-Kommision Schutz der Erdatmospha¨re des Deutschen
Bundestages, 1994). Sowohl Klimamodelle als auch Beobachtungen zeigen u¨ber Land welt-
weit eine Abnahme des Tagesgangs der Temperatur, in Begleitung des Prozesses der globalen
Erwa¨rmung (Houghton et al., 2001). Der Treibhauseffekt fu¨hrt nicht zu einem gleichma¨ßig
u¨ber den Tagesgang verteilten Temperaturanstieg. Die Maximaltemperaturen, die im all-
gemeinen am Tag erreicht werden, nehmen nicht so stark zu wie die Minimaltemperaturen
(Karl et al., 1993).
Abbildung 2.1: Zeitreihe der ja¨hrlichen Maximumtemperatur, Minimumtemperatur und des DTR.
Dargestellt ist das Mittel u¨ber globale Landgebiete fu¨r die Jahre 1950-2004 (Abbildung aus Vose
et al. (2005)).
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Eine neue Studie zum Trend des DTR (Vose et al., 2005) untersucht die Beobachtungen
aus dem “Global Historical Climatology Network”. Der globale Trend fu¨r die Periode 1950-
2004 u¨ber Landregionen zeigt eine Zunahme der na¨chtlichen Minimumtemperatur um 0.204
oC pro Dekade, eine Zunahme der Maximumtemperatur um 0.142 oC pro Dekade und eine
daraus resultierende signifikante Abnahme des DTR um -0.066 oC pro Dekade (siehe Ab-
bildung 2.1). Die geographische Verteilung des Trends zeigt, dass der DTR fast u¨ber allen
Landgebieten der Welt abnimmt. Allerdings sind auch einige wenige Regionen zu verzeich-
nen, in denen der DTR zunimmt, hierunter fallen z.B. der Nordosten Kanadas und Ostafrika
(Vose et al., 2005; Folland und Karl, 2001).
Aus Abbildung 2.1 ist ersichtlich, dass die Minimumtemperatur u¨ber Landgebieten seit 1950
ungefa¨hr zweimal so schnell zunimmt wie die Maximumtemperatur. A¨nderungen in Be-
deckung, Niederschlag, Bodenfeuchte und atmospha¨rischer Zirkulation werden als Gru¨nde
in Betracht gezogen (Houghton et al., 2001). Der positive Trend im Bedeckungsgrad, auf-
grund zunehmender Verdunstung in einem wa¨rmeren Klima, ist physikalisch konsistent mit
der Abnahme des Tagesgangs der Temperatur, da Wolken die einfallende Strahlung, welche
einen dominanten Effekt auf den DTR hat, blockieren und somit das Maximum der Tages-
temperatur reduzieren. Die durch Klimaa¨nderungen verursachte Reduktion der Eis- und
Schneebedeckung fu¨hren zu einer Zunahme des DTR, indem sie Meer oder Landfla¨chen frei-
legen und somit die Minimumtemperatur stark zunimmt (Houghton et al., 2001). Versta¨rkte
Urbanisierung, Bewa¨sserung und Desertifikation werden als weitere Gru¨nde in Betracht ge-
zogen (Karl et al., 1993). So zeigten Gallo et al. (1998) anhand von Stationsbeobachtungen,
dass der Trend des DTR in la¨ndlichen Gebieten sich signifikant vom Trend des DTR in
Stadtgebieten unterscheidet, mit deutlich gro¨ßerem Trend des DTR in la¨ndlichen Regionen.
Ein weiterer mo¨glicher Grund fu¨r den abnehmenen Trend im DTR ko¨nnte auch das global
dimming sein (Wild et al., 2007).
2.3 Globale Variabilita¨t des DTR aus Stationsmessun-
gen
Dai et al. (1999) bestimmten in ihrer bereits erwa¨hnten Studie auch die geographische Vertei-
lung des Tagesgangs der Temperatur fu¨r die Wintermonate Dezember, Januar und Februar
(DJF) und die Sommermonate Juni, Juli und August (JJA) der Nordhemispha¨re fu¨r die
Jahre 1980-1991. Die Daten stammen aus Stationsbeobachtungen von 6500 Stationen welt-
weit und aus dem “ First International Satellite Land Climatology Project Field Experiment
(FIFE)”. Wie Abbildung 2.2 zeigt, liegt der Tagesgang der Temperatur bei 4-8 oC u¨ber In-
seln und Ku¨stenregionen, wa¨hrend u¨ber dem Inland die Temperaturdifferenz zwischen Tag
und Nacht auf 12-20 oC ansteigt, mit Maximalwerten in ariden Gebieten. In den mittleren
und hohen Breiten ist der DTR im Winter geringer als im Sommer. Der Grund hierfu¨r
liegt an der saisonalen Variabilita¨t der solaren Einstrahlung und an der sta¨rkeren Advektion
im Winter, die insbesondere mit wandernden synoptischen Systemen verbunden ist (Ruschy
et al., 1991). Die saisonale Variabilita¨t des DTR ist u¨ber Inseln und Ku¨stenregionen hingegen
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geringer, aufgrund der thermischen Tra¨gheit des umgebenden Ozeans und seinem deutlich
kleineren Jahresgang.
Abbildung 2.3 (Dai et al., 1999) zeigt die globale Verteilung des totalen Bedeckungsgrads fu¨r
die Jahre 1980-1991. Der Bedeckungsgrad ist hoch u¨ber dem a¨quatorialen Gu¨rtel, verbunden
mit der starken Konvektion der ITCZ. Er erreicht sein Minimum in den Subtropen durch
die dort herrschende absinkende Luftbewegung. Die Bedeckung nimmt in Richtung der Pole
dann wieder stark zu, wobei sie ihr Maximum an der Polarfront (50-60oN) erreicht. Der Ver-
gleich von Abbildung 2.3 mit 2.2 zeigt bereits optisch einen guten inversen Zusammenhang
zwischen DTR und Bewo¨lkung (siehe Abschnitt 2.1). Regionen mit hohem Bedeckungsgrad
haben im Allgemeinen niedrigere Tagesga¨nge. Zum Beispiel ist der DTR im Osten der USA
kleiner als im Su¨dwesten, wa¨hrend die Bewo¨lkung genau das umgekehrte Muster zeigt.
Abbildung 2.2: Geographische Verteilung des DTR aus Stationsmessungen fu¨r DJF und JJA.
Mittelwert u¨ber die Jahre 1980-1991 (Abbildung aus Dai et al. (1999)).
Abbildung 2.3: Geographische Verteilung des totalen Bedeckungsgrad aus Stationsmessungen fu¨r
DJF und JJA. Mittelwert u¨ber die Jahre 1980-1991 (Abbildung aus Dai et al. (1999)).
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Kapitel 3
Klimawirkung von
Flugverkehrsemissionen
Wie in der Einleitung bereits dargelegt, soll in dieser Arbeit auch der potentielle Einfluss
des Luftverkehrs auf den DTR untersucht bzw. u¨berpru¨ft werden. Daher werden die ent-
sprechenden Grundlagen hier na¨her beschrieben. Die Zusammensetzung der Atmospha¨re
wird durch Luftverkehrsemissionen vera¨ndert. Mit Kerosin betriebene Flugzeuge emittie-
ren u.a. Kohlendioxid (CO2), Wasserdampf (H2O), Stickoxide (NOx), Schwefeldioxid (SO2)
und Aerosolpartikel. Zudem beeinflussen die sich im Nachlauf von Flugzeugen bildenden
Kondensstreifen die Strahlungsbilanz der Atmospha¨re. Nach einem kurzen U¨berblick u¨ber
die Klimawirkung von Flugverkehrsemissionen (Abschnitt 3.1), wird vor allem auf den Ein-
fluss von Kondensstreifen auf das Klima eingegangen (Abschnitt 3.2). Da sich meine Arbeit
mit der Auswirkung von Kondensstreifen und natu¨rlichen Wolken auf den Tagesgang der
Temperatur befasst, wird der Strahlungsantrieb (Radiative Forcing, abgeku¨rzt mit RF) von
Wolken und Kondensstreifen in Abschnitt 3.3 na¨her beschrieben.
3.1 U¨berblick
Das stetig anwachsende Flugverkehrsaufkommen ist verantwortlich fu¨r das steigende Inter-
esse an der Klimawirksamkeit des Luftverkehrs. Die ja¨hrliche Zuwachsrate der Transport-
leistung des Luftverkehrs liegt bei etwa 5%, was zu einer anwachsenden Umweltbelastung
fu¨hrt. Deshalb hat sich das Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) dieser
Frage angenommen und den Sonderbericht “Aviation and the Global Atmosphere” (Penner
et al., 1999) erstellt. Dieser setzt sich mit der globalen Beeinflussung von Atmospha¨re und
Klima durch den Luftverkehr auseinander und fasst den damaligen Wissenschaftsstand zu-
sammen.
Luftverkehrsemissionen ko¨nnen das Klima in mehrerlei Hinsicht beeinflussen (vgl. Penner
et al., 1999):
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• Durch Emission direkt strahlungswirksamer Spurengase: Zum Beispiel versta¨rken Koh-
lendioxid (CO2) und Wasserdampf (H2O) die terrestrische Gegenstrahlung, wobei al-
lerdings der Strahlungsantrieb des Treibhausgases Wasserdampf, aufgrund des im Ver-
gleich zur Hintergrundkonzentration geringen Emissionen, vernachla¨ssigbar ist.
• Durch Emission chemisch aktiver Substanzen: Sie beeinflussen die Strahlungsbilanz
indirekt. So erho¨hen z.B. Stickoxide (NOX) das Treibhausgas Ozon (O3), wa¨hrend die
Lebensdauer von Methan (CH4) vermindert wird.
• Durch Wasserdampf und Aerosole: Sie sind fu¨r die Entstehung von Kondensstrei-
fen und zusa¨tzlichen Zirren verantwortlich, welche einen wesentlichen Einfluss auf die
Strahlungsbilanz haben.
Durch das Europa¨ische Forschungsprojekt TRADEOFF (2000-2003) wurde der Strahlungs-
antrieb des Luftverkehrs am Oberrand der Atmospha¨re neu abgescha¨tzt und die Ergebnisse
des IPCC Berichtes (1999) wurden aktualisiert. Der neue Wert des gesamten Strahlungsan-
triebs des Luftverkehrs im Jahr 2000 ist mit 48 mW/m2 etwa gleich groß wie der Wert aus
der Abscha¨tzung des IPCC fu¨r das Jahr 1992, obwohl der Flugverkehr zugenommen hat.
Abbildung 3.1: Global und ja¨hrlich gemittelter Strahlungsantrieb durch den Luftverkehr fu¨r 1992
und 2000 in mW/m2, auf Grundlage von IPCC (1999) und TRADEOFF Ergebnissen. Die Fehler-
balken zeigen 2/3 Konfidenzintervalle der IPCC Abscha¨tzungen. Die Linien mit dem Kreis zeigen
die mo¨gliche Abscha¨tzung von flugverkehrsinduzierten Zirren (Abbildung aus Sausen et al. (2005)).
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Die globalen ja¨hrlichen Strahlungsantriebe der einzelnen Emissionskomponenten des konven-
tionellen Flugverkehrs bzw. deren Umwandlungsprodukte sind in Abbildung 3.1 zu sehen.
Dargestellt werden die Abscha¨tzung des IPCC (1999) fu¨r das Jahr 1992 und zwei weitere
Abscha¨tzungen fu¨r das Jahr 2000, na¨mlich die IPCC Abscha¨tzungen von 1992, linear skaliert
fu¨r das Jahr 2000, sowie die Ergebnisse des TRADEOFF Projektes. Die Unsicherheiten und
der Grad des wissenschaftlichen Versta¨ndnisses sind angegeben.
Linienhafte Kondensstreifen stellen neben CO2 und Ozon einen wesentlichen positiven Bei-
trag zum Strahlungsantrieb des Luftverkehrs dar. Die Unsicherheit ihrer Abscha¨tzung ist
jedoch relativ hoch. Einen negativen Beitrag zum Strahlungsantrieb liefern Methan und
Sulfataerosole. Der Strahlungsantrieb von flugverkehrsinduzierten Zirren ist ebenfalls in
Abbildung 3.1 dargestellt. Flugzeuge ko¨nnen durch den Einfluss der akkumulierten Aeroso-
lemissionen auf die Eiskristallbildung oder durch Alterung von Kondensstreifen die natu¨rliche
Bedeckung vera¨ndern. Dieser Strahlungsantrieb wird aber wegen seiner großen Unsicherheit
nicht in die Gesamtabscha¨tzung miteinbezogen. Der Vergleich von IPCC und TRADEOFF
Ergebnissen fu¨r das Jahr 2000 zeigt, dass vor allem der Strahlungsantrieb linienhafter Kon-
densstreifen Diskrepanzen aufweist. Er wurde in TRADEOFFmit 10mW/m2 berechnet und
ist damit ungefa¨hr einen Faktor drei bis vier kleiner als der vom IPCC abgescha¨tzte Wert.
Die revidierte Abscha¨tzung von Sausen et al. (2005) beruht auf neueren Beobachtungsstudien
(z.B. Meyer et al., 2002) und konzeptionell weiterentwickelten Parametrisierungsansa¨tzen in
globalen Klimamodellen (Marquart, 2003), sowie ho¨herwertigen Strahlungstransfermodellen
(Myhre und Stordal, 2001; Marquart und Mayer, 2002).
3.2 Kondensstreifen
Kondensstreifen sind sichtbare linienhafte Eiswolken, die sich in ausreichend kalter Luft
aufgrund von Wasserdampfemissionen hinter einem Flugzeug bilden. Die erste konsistente
Theorie zur Kondensstreifenbildung wurde von Schmidt (1941) und Appleman (1953) ent-
wickelt. Flugzeuge emittieren heiße, feuchte Abgase, die sich mit der kalten und weniger
feuchten Umgebungsluft isobar mischen und abku¨hlen. So kann U¨bersa¨ttigung bezu¨glich
der Flu¨ssigwasserphase erreicht werden. Es kommt zur Kondensation an geeigneten Konden-
sationskernen und zum anschließenden Gefrieren. Nach dem Schmidt-Appleman-Kriterium
ko¨nnen sich Kondensstreifen nur bilden, wenn die Umgebungsluft ku¨hler als eine bestimmte
Schwellentemperatur ist, die wiederum von der relativer Feuchte, dem Druck der Umge-
bungsluft, als auch von der Flugho¨he und den Abgaseigenschaften abha¨ngt. Ein typischer
Wert dieser Schwellentemperatur liegt bei -40 oC.
Hintergrundsaerosole und vom Flugzeug emittierte Aerosole (z.B. Rußpartikel und Sulfate)
dienen als Kondensations- oder Gefrierkerne. Eiskristalle wachsen sehr schnell an, da der
Sa¨ttigungsdampfdruck u¨ber Eis niedriger ist als u¨ber unterku¨hltem Wasser gleicher Tem-
peratur. Das heißt, Eiskristalle wachsen auf Kosten von Wassertro¨pfchen. In ungesa¨ttigter
Umgebung verdampfen die Kristalle wieder. Daher sind Kondensstreifen sehr kurzlebig,
wenn sie in trockener Luft gebildet werden. Sie ko¨nnen aber eine horizontale Ausdehnung
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von mehreren Kilometern erreichen und mehrere Stunden in der Atmospha¨re existieren, wenn
die Luft eisu¨bersa¨ttigt ist (Minnis et al., 1998; Meerko¨tter et al., 1999).
Wie eben erwa¨hnt, entstehen persistente Kondensstreifen bei Unter- bzw. U¨berschreitung
einer bestimmten Temperatur und Feuchte. Kondensstreifen bilden sich somit bevorzugt in
feuchten, kalten Regionen. In warmen, trockenen Gebieten, wie zum Beispiel den Subtro-
pen, ist die Kondenstreifenbildung gering. Abbildung 3.2 zeigt die globale Verteilung des
ja¨hrlichen Bedeckungsgrads persistenter Kondensstreifen. Sie wurde aus den ECWMF Da-
ten von 11 Jahren (1983-1993) berechnet, unter der Annahme, dass Kondensstreifen linear
vom Kerosinverbrauch abha¨ngen. Die Dichteverteilung des Flugverkehrs spiegelt sich in der
Kondensstreifenbedeckung wieder. So sieht man deutlich die Regionen mit erho¨htem Luft-
verkehrsaufkommen, wie zum Beispiel Europa, USA, Su¨dostasien und den nordatlantischen
Flugkorridor. Das globale Mittel der Kondenstreifenbedeckung liegt bei etwa 0.1%. Maxima
von 5% sind u¨ber dem Osten der USA zu verzeichnen (Sausen et al., 1998).
Abbildung 3.2: Jahresmittelwert der persistenten Kondensstreifenbedeckung (in %). Es wurden
meteorologische Daten u¨ber die Periode 1983-1993 herangezogen (Abbildung aus Sausen et al.
(1998)).
3.3 Strahlungantrieb von Wolken und Kondensstreifen
Sowohl natu¨rliche Wolken als auch Kondensstreifen vera¨ndern die Strahlungsbilanz des Sy-
tems Erde-Atmospha¨re. Einerseits wird von Wolken infrarote terrestrische Strahlung ab-
sorbiert, was einen positiven Strahlungsantrieb zur Folge hat, andererseits wird kurzwellige
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Solarstrahlung reflektiert, was einen negativen Beitrag zur Strahlungbilanz liefert. Fu¨r die
Klimawirkung auf langen Zeitskalen ist die Strahlungswirkung am Oberrand der Atmospha¨re
oder an der Tropopause entscheidend, also die Energie, die dem System Erde-Atmospha¨re
zusa¨tzlich zur Verfu¨gung steht (Hansen et al., 1997; Ponater et al., 2005; Shine, 2005). Die
Strahlungsbilanz am Boden hingegen ist fu¨r kurze Zeitskalen von Bedeutung. Sie gibt die
unmittelbare lokale Wirkung der vera¨nderten Strahlungsbilanz an. Der DTR wird vornehm-
lich durch die Strahlungsbilanz am Boden bestimmt.
Der Strahlungsantrieb von Wolken wird durch das Cloud Radative Forcing (CRF) be-
schrieben. Der Wolkenstrahlungsantrieb ist die Differenz zwischen der Strahlungsbilanz der
Atmospha¨re mit Wolken (all-sky) und ohne Wolken (clear-sky). Das CRF ist also die Strah-
lungsbilanza¨nderung, der durch Wolken verursacht wird. Der Nettowolkenstrahlungsantrieb
CRFnet wird wie folgt definiert:
CRFnet = (RFsw − RFswclear)︸ ︷︷ ︸
CRFsw
+ (RFlw −RFlwclear)︸ ︷︷ ︸
CRFlw
CRFsw steht fu¨r den kurzwelligen Anteil des Wolkenstrahlungsantriebs und ist generell ne-
gativ und somit ku¨hlend, da Wolken das kurzwellige Sonnenlicht reflektieren und die so-
lare Strahlung, die den Erdboden erreicht, verringern. Das Reflexionsvermo¨gen der Wolken
ha¨ngt wesentlich von der optischen Dicke ab, die hauptsa¨chlich eine Funktion des Wolken-
wassergehalts und der Gro¨ßenverteilung der Wolkentro¨pfchen ist. Der langwellige Anteil des
Wolkenstrahlungsantriebs, das CRFlw, ist hingegen positiv. Wolken absorbieren zu einem
gewissen Grad die vom Erdboden kommende Wa¨rmestrahlung und strahlen sie dann mit ih-
rer Temperatur wieder ab. Der Nettoeffekt des negativen CRFsw und des positiven CRFlw
ist je nach Wolkentyp positiv oder negativ. Am Oberrand der Atmospha¨re ist das CRFnet
im Mittel negativ fu¨r tiefe optisch dicke Wolken, positiv fu¨r hohe optisch du¨nne Wolken. Am
Boden ist CRFnet aber im Mittel fu¨r alle Wolkentypen negativ. Das liegt daran, dass ein
großer Teil der langwelligen Wirkung der hohen Wolken nicht dem Erdboden selbst, sondern
der Atmospha¨re zwischen Wolken und Boden zu Gute kommt.
Abbildungen 3.3 (a) und (b) zeigen die geographische Verteilung der Nettostrahlungsbi-
lanz am Erdboden und das CRF am Erdboden, abgescha¨tzt durch das Earth Radiation
Budget Experiment (ERBE). Es wurde der Jahresmittelwert u¨ber die Periode 1991-1995
gebildet. Die Bestimmung der Strahlungsbilanz erfolgt in ERBE durch Satellitenmessungen
aus dem International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP), die fu¨r wolkenbedeckte
und wolkenfreie Szenarien getrennt ausgewertet werden. Die Strahlungsbilanz am Boden
wird mit Hilfe eines Strahlungstransfer Algoritmus ebenfalls aus ISCCP Daten bestimmt.
Die nun folgende Beschreibung der Abbildung 3.3 stammt aus der Vero¨ffentlichung von
Raschke et al. (2005). Die Nettostrahlungsbilanz am Boden ist positiv, mit den ho¨chsten
Werten u¨ber den tropischen Regionen und niedrigen Werten u¨ber den polaren Regionen,
verbunden mit der geographischen Variabilita¨t der solaren Einstrahlung (siehe Abbildung
3.3 (a)). Das CRF am Boden, dargestellt in Abbildung 3.3 (b) zeigt, dass Wolken den Ener-
giegewinn im Vergleich zu wolkenfreien Bedingungen in den meisten Regionen reduzieren,
indem sie die kurzwellige solare Strahlung effektiv reflektieren. Die gro¨ßte Reduktion mit
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Abbildung 3.3: (a) Nettostrahlung am Erdboden in W/m2 und (b) Netto CRF am Erdboden in
W/m2 fu¨r die Jahre 1991-1995. Abscha¨tzung auf ERBE-Daten basierend (Abbildung aus Raschke
et al. (2005)).
∼ 75 W/m2 solarer Strahlung durch Wolken findet aufgrund der vertikalen Ma¨chtigkeit der
Innertropischen Konvergenzzone (ITCZ) u¨ber den Tropen statt. Auch die maritimen Stra-
tocumulus Wolken ko¨nnen die Strahlungbilanz aufgrund ihrer hohen Reflektivita¨t, die nur
teilweise durch langwellige Gegenstrahlung von ihrer tiefen Wolkenbasis kompensiert wird
sehr stark reduzieren (∼ 60 W/m2). Relativ kleine Wolkeneffekte sind in den trockenen,
wolkenarmen Subtropen zu sehen. Hier haben Wolken teilweise sogar eine erwa¨rmende Wir-
kung und somit positive CRF Werte am Boden, ein Beispiel hierfu¨r ist die Sahara Wu¨ste,
aufgrund der dort herrschenden hohen Albedo. Das deutet auf die Anwesenheit von optisch
sehr du¨nnen Wolken, wie Zirren hin, welche die langwellige Gegenstrahlung erho¨hen. Posi-
tives CRF am Boden ist auch u¨ber den Eisfla¨chen der Pole zu finden, wegen der geringen
solaren Strahlungskomponente und wegen der dort vorherrschenden hohen Albedo.
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In Abbildung 3.4, die aus der Vero¨ffentlichung von Meerko¨tter et al. (1999) stammt, ist der
Tagesgang des Strahlungsantriebs du¨nner Zirren (a) fu¨r TOA und (b) fu¨r die Erdoberfla¨che
dargestellt. Am Boden ist das CRFlw aufgrund der starken atmospha¨rischen Absorption
durch Wasserdampf sehr viel kleiner als TOA. Das CRFsw am Boden hingegen ist nur we-
nig kleiner als TOA, da die Atmospha¨re unterhalb der Wolke relativ transparent fu¨r solare
Strahlung ist. Die Nettostrahlungsbilanz sieht wie folgt aus: Du¨nne Zirren verursachen am
Tag und in der Nacht, wo die negative Komponente im Solaren fehlt, einen positiven Strah-
lungsantrieb TOA, welcher in der Nacht am sta¨rksten ist. Anders als am Oberrand der
Atmospha¨re ist der Strahlungantrieb du¨nner Zirren am Boden wa¨hrend des Tages negativ
und wa¨hrend der Nacht positiv (Meerko¨tter et al., 1999).
Abbildung 3.4: Tagesgang des CRF fu¨r du¨nne Zirren (a) am Oberrand der Atmospha¨re (TOA)
und (b) am Erdboden (Abbildung aus Meerko¨tter et al. (1999)).
Kondenstreifen besitzen a¨hnliche optische Eigenschaften wie natu¨rliche du¨nne Eiswolken.
Sie reduzieren einerseits die einfallende solare Strahlung durch Ru¨ckstreuung in den Welt-
raum. Andererseits reduzieren sie durch Absorption langwelliger Strahlung die terrestrische
Strahlung. Da der langwellige, erwa¨rmende Effekt dominiert, tragen Kondenstreifen zum
anthropogenen Treibhauseffekt bei (siehe auch Strahlungsantrieb von Kondensstreifen in
Abbildung 3.1).
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Der Strahlungsantrieb von Kondensstreifen ist von einer Vielzahl von Einflussparametern
abha¨ngig. Hierzu za¨hlen u.a. die optische Dicke, der effektive Partikelradius der Eiskristalle
und die Ho¨he von Kondensstreifen, da die langwellige Wirkung u.a. vom Temperaturunter-
schied zwischen Erdboden und Wolken abha¨ngt. Außerdem ha¨ngt er noch von der Boden-
temperatur, der Anwesenheit von tiefen Wolken und der Oberfla¨chenalbedo ab. Ausfu¨hrliche
idealisierte Sensitivita¨tsstudien sind in Meerko¨tter et al. (1999) zu finden.
Januar Juli
Abbildung 3.5: Nettostrahlungsantrieb (in mW/m2) von Kondensstreifen am Oberrand der At-
mospha¨re im Januar und im Juli fu¨r das Jahr 1992 (Abbildung aus Marquart (2003)).
Von besonderem Interesse fu¨r die vorliegende Arbeit sind die Studien von Marquart (2003)
und Marquart et al. (2003), da dort das gleiche Klimamodell wie hier verwendet wurde. Die
Simulationen von Marquart (2003) berechnen den Strahlungsantrieb von linienhaften Kon-
densstreifen im Klimamodell ECHAM4. Sie basieren auf dem Flugverkehrsaufkommen von
1992. Bei der Berechnung ergibt sich ein mittlerer globaler Kondensstreifenbedeckungsgrad
von 0.05-0.07% und eine mittlere optische Dicke von 0.08. Außerdem wurde der Tagesgang
von Kondensstreifen beru¨cksichtigt. Abbildung 3.5 zeigt die geographische Verteilung des be-
rechneten Nettostrahlungsantriebs am Oberrand der Atmospha¨re fu¨r die Monate Januar und
Juli. Er ist fu¨r alle Regionen, sowohl im Januar als auch im Juli, positiv. Ein Vergleich mit
Abbildung 3.2 zeigt, dass die geographische Verteilung des Strahlungsantriebs sich a¨hnlich
wie die der Kondenstreifenbedeckung verha¨lt (Marquart et al., 2003). Der globale Mittel-
wert des Strahlungsantriebs von Kondensstreifen liegt am Oberrand der Atmospha¨re bei
3.5 mW/m2. In der vorliegenden Arbeit wird es nicht, wie bei Marquart (2003), um den
langfristigen, sondern um den instantanen Strahlungsantrieb von Kondensstreifen gehen, da
dieser fu¨r den DTR wichtiger ist. Daher steht im Folgenden die Strahlungswirkung am
Erdboden gegenu¨ber der Strahlungswirkung am Oberrand der Atmospha¨re im Vordergrund.
Kapitel 4
Modell- und Experimentbeschreibung
Die im Rahmen dieser Arbeit ausgewerteten Simulationen wurden mit dem Klimamodell
ECHAM4 durchgefu¨hrt. Abschnitt 4.1 beschreibt das Modell ECHAM4 na¨her. Eine Be-
schreibung der verwendeten Simulationen erfolgt in Abschnitt 4.2. Die zur Evaluierung der
Modellergebnisse herangezogenen Daten aus der Reanalyse (ERA-40) werden in Abschnitt
4.3 vorgestellt.
4.1 Allgemeine Beschreibung des Zirkulationsmodells
ECHAM4.L39(DLR)
Das globale Zirkulationsmodell ECHAM basiert auf dem Wettervorhersagemodell des
ECMWF, European Centre for Medium Range Weather Forecast. Um es fu¨r Klimasi-
mulationen nutzen zu ko¨nnen, wurden vom Max-Planck-Institut fu¨r Meteorologie in Zusam-
menarbeit mit dem Meteorologischen Institut der Universita¨t Hamburg und dem Deutschen
Klimarechenzentum zahlreiche Anpassungen, vor allem bezu¨glich der Parametrisierungen,
vorgenommen. Mit ECHAM4 liegt die vierte Generation dieses Klimamodells vor. Eine
detaillierte Beschreibung von ECHAM4 findet man in Roeckner et al. (1996).
Das globale dreidimensionale Zirkulationsmodell lo¨st die grundlegenden, sogenannten primi-
tiven Gleichungen der atmospha¨rischen Dynamik und Thermodynamik. Die prognostischen
Variablen sind Vorticity, horizontale Divergenz des Windfeldes, Logarithmus des Boden-
drucks, spezifische Feuchte, Wolkenwasser in flu¨ssiger und fester Phase und optional das
Mischungsverha¨ltniss von bis zu 21 passiven Spurengasen. Alle prognostischen Variablen,
ausgenommen Wasserdampf und Wolkenwasser, werden nach spektraler Transformation als
Reihen von Kugelfla¨chenfunktionen berechnet. Im Rahmen dieser Arbeit wurde die spektrale
Auflo¨sung von T30 angewendet, das heißt, die Kugelfla¨chenfunktionskoeffizenten werden bis
zur Großkreiszahl 30 mitgefu¨hrt. Dies entspricht einer isotropen Auflo¨sung von 6o, ca. 670
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km auf einem Großkreis. Der Großteil der Parametrisierungen und alle nichtlinearen Terme
werden nach Transformationen in den Gitterpunktsraum auf dem sogenannten assoziierten
Gauß’schen Gitter berechnet. Die ra¨umliche Auflo¨sung des Gitters betra¨gt bei T30 etwa
3.75o* 3.75o. So erha¨lt man bei Abdeckung der Erdoberfla¨che ein Gitter mit 96*48 Punkten.
Die Standardversion ECHAM4 besitzt eine vertikale Auflo¨sung von 19 Schichten. Diese
erstreckt sich vom Erdboden bis zum Modelloberrand, der bei einem Druckniveau von 10
hPa zentriert ist, was einer Ho¨he von circa 30 km entspricht. Die in dieser Arbeit verwendete
Version des Klimamodells wurde vom DLR modifiziert. Sie deckt den selben Bereich der
Atmospha¨re ab, allerdings mit einer vertikalen Auflo¨sung von 39 Niveaus. Dadurch wird
in erster Linie die Schichtdicke im Tropopausenbereich von etwa 2 km auf ungefa¨hr 700 m
reduziert. Eine hohe vertikale Auflo¨sung ist zur Untersuchung von Luftverkehrseffekten sehr
vorteilhaft, da Luftverkehrsemissionen u¨berwiegend im Tropopausenniveau emittiert wer-
den. Eine genaue Beschreibung der Version ECHAM4.L39(DLR) ist in Land et al. (1999)
zu finden.
Als Zeitschritt wird ein semi-implizites Leap-Frog-Verfahren verwendet. Ein Zeitfilter ver-
hindert des weiteren, dass sich die Lo¨sungen der beiden Zeitebenen voneinander entfernen.
Aus Gru¨nden der numerischen Stabilita¨t der Lo¨sung kann der Zeitschritt △t nicht beliebig
groß gewa¨hlt werden, da das Courant-Friedrich-Levy-Kriterium (CFL) erfu¨llt sein muss.
Fu¨r die zeitliche Integration der Gleichungen betra¨gt er bei der T30 Auflo¨sung 30 Minuten.
Die Strahlung wird jedoch aus Gru¨nden der Recheno¨konomie nur alle zwei Stunden berech-
net. Kleinere Zeitschritte sind fu¨r eine ho¨here Auflo¨sung notwendig.
Die grobe horizontale und vertikale Diskretisierung fu¨hrt dazu, dass kleinskaligen Vorga¨nge
in der Atmospha¨re nicht direkt aufgelo¨st werden ko¨nnen. Derartige kleinskalige Prozesse sind
jedoch notwendig, um die Dynamik der Atmospha¨re richtig zu simulieren. Darum mu¨ssen
einige physikalische Prozesse durch vorhandene, großskalige Modellvariablen beschrieben
werden. Dieser Vorgang wird als Parametrisierung bezeichnet. Konvektiver und diffusi-
ver Transport sind Beispiele fu¨r parametrisierte Prozesse.
Die Vertikalstruktur des Modells wird durch ein hybrides σ−p Koordinatensystem gebildet.
In Bodenna¨he werden reine σ Koordinaten verwendet (σ = p/pBoden), die der Orographie
folgen. Dadurch wird verhindert, dass die Isolinien der Vertikalkoordinate den unteren Rand
der Modelldomaine schneiden. Mit zunehmender Ho¨he erfolgt ein U¨bergang in hybride Ko-
ordinaten und schließlich, oberhalb von 35 hPa, in reine Druckkoordinaten.
Das Zirkulationsmodell ECHAM4/MLO ist mit dem Deckschicht-Ozean-Modell MLO (Mixed
Layer Ocean) gekoppelt. Dieses besteht aus einem thermodynamischen Deckschicht- und
einem thermodynamischen Eis-Modell fu¨r die eisfreien bzw. eisbedeckten Gebiete. Das
ECHAM4/MLO ermo¨glicht die Reaktion einer 50 m tiefen Ozeanmischungsschicht auf Sto¨run-
gen im Klimasystem, sowie die damit verbundenen Ru¨ckkopplungen mit atmospha¨rischen
Prozessen (Roeckner et al., 1996).
Außerdem wurde das Modell von Ponater et al. (2002) durch ein Kondensstreifenpara-
metrisierungsschema, das auf der thermodynamischen Theorie von Kondensstreifenbildung
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beruht, erweitert. Bedeckungsgrad, optische Eigenschaften, sowie zugeho¨riger Strahlungs-
antrieb von Kondensstreifen werden zu jedem Modellzeitschritt, bzw. Strahlungszeitschritt,
berechnet.
4.2 Experimentbeschreibung der Modella¨ufe
Tabelle 4.1: U¨bersicht u¨ber die im Rahmen dieser Arbeit verwendeten Simulationen.
Experiment analysierte
Modell-
jahre
Abspeicher-
intervall
Ozean-
kopplung
Luftverkehrs-
emissionen
ECHAM4/MLO 40 12h ja keine
ECHAM4/MLO-AV 29 12h ja u¨berho¨ht
ECHAM4/SST-AV 19 12h SST konst. u¨berho¨ht
ECHAM4-highclouds 30 12h ja u¨berhoht
ECHAM4-2h 3 2h SST konst u¨berho¨ht
Im Rahmen dieser Arbeit werden im Wesentlichen fu¨nf Modellsimulationen mit ECHAM4
ausgewertet. Tabelle 4.1 gibt einen U¨berblick u¨ber die verwendeten Modellsimulationen. Das
erste Experiment (ECHAM4/MLO) ist kondensstreifenfrei. Hier liegen 40 Modelljahre
vor. In einem na¨chsten Experiment (ECHAM4/MLO-AV) hingegen wurde der Umfang
des Luftverkehrs (AV) fu¨r das Jahr 2050 um einen Faktor 20 erho¨ht, was einen mittleren
globalen Kondensstreifenbedeckungsgrad von 3.2% verursacht (Ponater et al., 2005). Diese
Simulation liegt fu¨r 29 Modelljahre vor. Zusa¨tzliche Datenfelder in ECHAM4/MLO-AV sind
Kondensstreifenbedeckungsgrad und Kondensstreifenstrahlungsantrieb. Beide Experimente
wurde mit einer interaktiven Ozeandeckschicht gerechnet, das heißt, dass das Zirkulations-
modell mit dem Deckschicht-Ozean-Modell MLO (Mixed Layer Ocean) gekoppelt wird.
Das Experiment, in dem der Luftverkehr beru¨cksichtigt wird, ist im Mittel wa¨rmer als das
Referenzexperiment ECHAM4/MLO, da Kondensstreifen erwa¨rmend auf das Klimasystem
wirken.
In einem zusa¨tzlichen Experiment (ECHAM4/SST-AV) wurde die Meeresoberfla¨chen-
temperatur (SST, Sea Surface Temperature) festgehalten. Damit wird ein großer Teil der
Klimaru¨ckkopplungen unterdru¨ckt, so dass es leichter fallen sollte die prima¨re, rein lokale
Strahlungswirkung der untersuchten Antriebskomponente zu identifizieren. Zum Beispiel
fa¨llt bei konstanter SST der gro¨ßte Teil der mit der Ozeanerwa¨rmung verbundenen Wolken-
und Wasserdampfru¨ckkopplungen weg, die den DTR in einem wa¨rmeren Klima zusa¨tzlich
vera¨ndern ko¨nnten. Diese Simulation wurde auch mit u¨berho¨htem Luftverkehr durchgefu¨hrt
und erstreckt sich u¨ber 19 Jahre.
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Außerden berechnet ein weiteres Experiment (ECHAM4-highclouds) Bedeckungsgrad
und CRF der hohen Wolken. Als hoch wurde alles definiert, was oberhalb von 350 hPa
liegt und ka¨lter als 0 oC ist. Alle u¨brigen Wolken gelten als tief. Das CRF hoher Wolken
wurde invers bestimmt, d.h. als CRF der hohen Wolken wurde die Differenz des gesam-
ten CRF, vermindert um das CRF der tiefen Wolken alleine genommen. Diese Definition
schien die sinnvollste, weil es im Rahmen dieser Arbeit wichtig ist, welchen zusa¨tzlichen
Strahlungsantrieb der Erdboden durch die hohen Wolken erfa¨hrt, bei gleichzeitiger Anwe-
senheit der tiefen Wolken. Es handelt sich um eine Simulation mit u¨berho¨hten Luftverkehr
und gekoppeltem Ozean. Aus diesem Experiment stehen 30 Simulationsjahre zur Verfu¨gung.
Die oben erwa¨hnten Experimente besitzen je zwei Abspeicherintervalle pro Tag, ein Abspei-
cherintervall u¨ber die Zeitspanne 0-12 UTC und ein weiteres u¨ber die Zeitspanne 12-24 UTC.
Um den Tagesgang einzelner meteorologischer Parameter zu beschreiben, wurde ein weite-
res Experiment (ECHAM4-2h) mit einem 2-stu¨ndigen Abspeicherintervall durchgefu¨hrt.
Auch diese Simulation wurde mit erho¨htem Luftverkehr durchgefu¨hrt. Wegen der dabei
anfallenden großen Datenmengen ist dieses Experiment nur drei Jahre lang.
4.3 Reanalyse ERA-40
Reanalysen werden im Rahmen von Datenassimilationssystemen erstellt. Die ERA-40 Da-
ten stammen aus der Reanalyse des ECWMF. Meteorologische Parameter sind hier von
September 1957 bis August 2002 verfu¨gbar. Bei der Reanalyse wird u¨ber ein la¨ngeres Zeitin-
tervall, im Falle der ERA-40 Daten u¨ber 44 Jahre, die Datenassimilation mit einer einheitli-
chen Version des Vorhersagemodells erneut durchgefu¨hrt (im Unterschied zu operationellen
Analysen, die das zum jeweiligen Zeitpunkt aktuelle Modell verwenden). Der “Input” der
Reanalyse ist die Vorhersage des Vortermins, auch als “first guess” bezeichnet, da er mit
aktuellen Messdaten nachkorregiert wird. Danach steht ein zeitlich konsistenter Datensatz
zur Verfu¨gung, der mit nur einer Modellversion berechnet wurde. Die Vorteile gegenu¨ber
Stationsmessungen sind unter anderem die globale Abdeckung, die ra¨umlich und zeitliche
Homogenita¨t der Daten und das Ausschließen lokaler Effekte an einzelnen Stationen (Uppala
et al., 2005).
Die bereitgestellten meteorologischen Parameter der Reanalyse ERA-40 beinhalten u.a. Mi-
nimumtemperatur, Maximumtemperatur, Bedeckungsgrad und die zur Berechnung des CRF
beno¨tigten Strahlungsgro¨ßen. Die Daten liegen im 3-stu¨ndigem Abspeicherintervall vor, also
8 Werte pro Tag. Als horizontale Auflo¨sung wurde analog zum Modell 3.75o* 3.75ogewa¨hlt.
Im Rahmen dieser Arbeit werden die Reanalysedaten zur Evalidierung der Modellergebnisse
herangezogen.
Kapitel 5
DTR im Modell und in
Beobachtungen
Bevor na¨her auf den Einfluss von Bewo¨lkung und Kondensstreifen auf den Tagesgang der
Temperatur eingegangen werden kann, muß zuerst anhand von Beobachtungsdaten u¨berpru¨ft
werden, ob das Modell den DTR realita¨tsnah simuliert. So werden in diesem Kapitel die
Eigenschaften des DTR im Klimamodell ECHAM4/MLO beschrieben. Die vomModell simu-
lierten Tagesgangeigenschaften der Temperatur werden mit den Reanalysedaten aus ERA-40
und Stationsmessungen qualitativ und quantitativ verglichen. Abschnitt 5.1 beschreibt den
typischen lokalen Tagesgang der Temperatur im Modell. Eine Analyse des mittleren DTR
in Abha¨ngigkeit von der geographischer Lage und der Jahreszeit fu¨r Modell- und Reanalyse-
daten findet sich in Abschnitt 5.2. Der mittlere Jahresgang des DTR, berechnet aus Modell-
und Reanalysedaten, wird in Abschnitt 5.3 dargelegt.
5.1 Tagesgang des DTR
Im Folgenden wird der Tagesverlauf der Temperatur im Modell an einzelnen Gitterpunkten
auf Basis der Simulation ECHAM4-2h (siehe Tabelle 4.1) analysiert. Hierbei beschra¨nke ich
mich auf die Punktbetrachtung eines einzelnen Gitterpunktes, da lokale Effekte den DTR
stark beeinflussen ko¨nnen und Gebietsmittel somit den Charakter des DTR verfa¨lschen ko¨nn-
ten.
Der Tagesgang der Temperatur aus Modelldaten wird wie folgt bestimmt:
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Das Modell berechnet zu jedem Zeitschritt, bei der hier verwendeten T30 Auflo¨sung alle
30 Minuten, die Temperatur. Die Maximal- bzw. Minimaltemperatur des Modelloutputs,
wa¨hrend dem Abspeicherintervall 0-12 UTC und 12-24 UTC, ist das dort erreichte Maximum
bzw. Minimum der Temperatur. Das absolute Maximum eines Kalendertages ist der jeweils
gro¨ßte Wert aus den beiden 12-stu¨ndigen Abspeicherintervallen.
In Folge der Abspeicherung der Daten nach der UTC-Zeit besteht, außer am Greenwitch Me-
ridian, keine Synchronita¨t von Modell- und Ortszeit. Daher wird zuerst die Frage u¨berpru¨ft,
ob bei 12-stu¨ndiger Abspeicherung der Daten die Differenz zwischen Maximum- und Mini-
mumtemperatur nach der obrigen Gleichung ein gutes Maß fu¨r den Tagesgang der Tempe-
ratur ist. Dies ist von Bedeutung, da die Maximum- bzw. Minimumtemperatur in verschie-
denen Zeitzonen bei einem Abspeicherintervall von 12 Stunden auf verschiedene Tage fallen
kann. Abbildung 5.1 zeigt den Tagesverlauf der Temperatur im Modell am Beispiel eines
Gitterpunktes in Deutschland (50oN, 10oE).
Abbildung 5.1: Tagesverlauf der Temperatur (TG2h), berechnet aus 2-stu¨ndigem Abspeicherin-
tervall aus ECHAM4-2h fu¨r einen Modelljanuar und einen Modelljuli. Der Verlauf der Kurven
Tmax und Tmin zeigt Maximum- und Minimumtemperatur aus 12-stu¨ndigem Abspeicherintervall.
Der Gitterpunkt liegt in Deutschland (50oN, 10oE).
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Der Verlauf der Temperatur bei 2-stu¨ndigem Abspeicherintervall (TG2h) wurde fu¨r den
Januar bzw. Juli eines Modelljahres berechnet. Außerdem sind Maximum- und Minimum-
temperatur aus dem 12-stu¨ndigen Abspeicherintervall dargestellt. Die einhu¨llende Kurve
zeigt die Differenz von Maximum- und Minimumtemperatur, also den DTR nach der obrigen
Definition. An dem betrachteten Gitterpunkt in Deutschland stimmen Orts- und Modellzeit
nicht u¨berein. Die Zeitverschiebung gegenu¨ber UTC betra¨gt hier eine Stunde. Wie aus Ab-
bildung 5.1 hervorgeht, ist die Differenz von Maximum- und Minimumtemperatur trotzdem
ein gutes Maß fu¨r den DTR. Dies zeigen auch Gitterpunkte u¨ber Land in anderen Regionen
der Welt. Die meisten Abweichungen zwischen den Maxima der instantanen 2-stu¨ndigen
Werte und der Einhu¨llenden beruhen darauf, dass im Ensemble der 2-Stundenwerte das
absolute Tagesmaximum nicht enthalten ist, da es zwischen den abgespeicherten Werten
erreicht wurde. Fu¨r die Interpretation des mittleren Tagesgangs im Rahmen dieser Arbeit,
sind die geringen Ungenauigkeiten aber nicht von Bedeutung.
Des weiteren beschreibt Abbildung 5.1 den typischen Unterschied des Tagesverlaufes des
Temperatur fu¨r einen Modell-Januar und einen Modell-Juli. Der DTR im Winter unter-
scheidet sich erheblich vom DTR im Sommer. Der Januar zeigt starke Variationen des DTR
von Tag zu Tag, wa¨hrend der Juli einen strahlungsdominierten Tagesverlauf der Temperatur
aufweist. Die Betrachtung weiterer Gitterpunkte zeigt, dass der ‘klassische’ strahlungsdomi-
nierte Tagesgang (Abbildung 5.1 (unten)) , wie er auch von Travis et al. (2002a) angenommen
wird, hauptsa¨chlich im Sommer u¨ber Land zu finden ist. Wie Abbildung 5.1 (oben) zeigt,
wird der DTR im Winter hingegen durch andere Effekte dominiert. Es ist wahrscheinlich,
dass der DTR vom sta¨ndigen Wechsel von Zyklonen und Antizyklonen wesentlich beeinflusst
wird.
Abbildung 5.2: Tagesverlauf der Temperatur im Modell (ECHAM4-2h) fu¨r einen Gitterpunkt in
Deutschland (50oN, 10oE) und fu¨r einen Gitterpunkt u¨ber dem Nordatlantik (50oN, 30oW ). Mittel
u¨ber drei Modelljuli. Fehlerbalken stellen die Standardabweichungen der Termine der einzelnen
Tage vom mittleren Julitag dar.
Abbildung 5.2 erla¨utert den charakteristischen Tagesgang der Temperatur fu¨r einen mitt-
leren Modelljulitag, wieder fu¨r einen Gitterpunkt in Deutschland und zusa¨tzlich fu¨r einen
Gitterpunkt im Nordatlantik. Fu¨r jeden Termin wurde aus dem Experiment ECHAM4-2h
das Mittel des DTR u¨ber drei Simulationsjahre gebildet. Die Balken stellen die Standard-
abweichungen fu¨r den jeweiligen Termin dar. Am Gitterpunkt in Deutschland (50oN, 10oE)
erkennt man den typischen Tagesverlauf der Temperatur mit der Tagesminimumtemperatur
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zum Zeitpunkt des Sonnenaufgangs und der Tagesmaximumtemperatur in den Nachmittags-
stunden. Man beachte auch, dass die Standardabweichungen in der Nacht kleiner als am Tag
sind, da die Schwankungen in der Temperatur nachts geringer ausfallen. Der Gitterpunkt
u¨ber dem Nordatlantik (50oN, 30oW) weist kaum einen Tagesgang in der Temperatur auf,
wa¨hrend die Standardabweichungen relativ hoch sind. Die Amplitude ist u¨ber dem Ozean
sehr viel kleiner, da die thermische Tra¨gheit des Wassers starke A¨nderung auf sehr kurzer
Zeitskala verhindert.
5.2 Geographische Verteilung des DTR
Aus dem Modellexperiment ECHAM4/MLO, welches Luftverkehrseffekte nicht beru¨cksich-
tigt, wird fu¨r jeden der 96∗48 Gitterpunkte das Jahresmittel u¨ber 40 Modellmonate berech-
net. Zur Validierung der Modellergebnisse werden die Reanalysedaten ERA-40 herangezogen
und der Mittelwert u¨ber die 44 verfu¨gbaren Jahre (1958-2001) gebildet. Um einen direkten
Vergleich zu ermo¨glichen, wird die gleiche horizontale Auflo¨sung von 3.75o ∗ 3.75o wie im
Modell verwendet. Des weiteren liegen zum Vergleich Ergebnisse von Stationsmessungen fu¨r
den DTR vor (siehe Kapitel 2.3), welche aus dem “First International Satellite Land Surface
Climatology Project Field Experiment ”(FIFE) und aus synoptischen Beobachtungen von
6500 Wetterstationen fu¨r die Jahre 1980-1991 stammen.
Die geographische Verteilung in Abbildungen 5.3 (a) beschreibt den Tagesgang der Tem-
peratur fu¨r den Wintermonat Januar und den Sommermonat Juli. In beiden Monaten wird
deutlich, dass die gro¨ßten Modellwerte des Tagesgangs der Temperatur u¨ber dem Land lie-
gen. Vor allem Gebiete mit aridem und kontinentalem Charakter weisen sehr hohe Werte im
DTR auf. Ozeane, Inseln und ku¨stennahe Regionen zeigen hingegen eine geringe Amplitude
im DTR. Im Januar liegen die Maximalwerte des DTR bei 10-12 oC. Sie sind in Su¨damerika
und in der Sahelzone zu finden. Im Juli erreicht der DTR Maximalwerte u¨ber 12 oC. Diese
Maxima liegen im Su¨dwesten der USA, in Su¨dafrika auf Ho¨he der Lundaschwelle, in der
Arabischen Wu¨ste von Saudi-Arabien und im Hochland von Iran. Wie aus Abbildung 5.3
(a) hervorgeht, herrscht eine gute inverse Korrespondenz zwischen DTR und Bewo¨lkung. So
haben zum Beispiel Wu¨stenregionen einen hohen DTR. Am A¨quator ist hingegen ein rela-
tives Minimum im Tagesgang der Temperatur zu erkennen. Dafu¨r ist das Wolkenband der
Innertropischen Konvergenzzone (ITCZ) verantwortlich, das den DTR deutlich da¨mpft. Die
Eis- und Schneefla¨chen u¨ber Gro¨nland und der Antarktis weisen relativ kleine Amplituden
im Tagesgang der Temperatur auf, da die Schneedecke bzw. Eisfla¨che die erwa¨rmende Wir-
kung der einfallenden solaren Strahlung am Tag stark reduziert. Saisonale Unterschiede im
DTR zeigt der Vergleich der Monate Januar und Juli. Der DTR ist im Winter in den no¨rd-
lichen und hohen Breiten generell kleiner als der DTR im Sommer. Dies liegt daran, dass
auf der jeweiligen Sommerhalbkugel die solare Einstrahlung zunimmt und dementsprechend
die Werte im DTR gro¨ßer sind. U¨ber Wasseroberfla¨chen und in ku¨stennahen Regionen, wie
auch in niedrigen Breiten sind saisonale Schwankungen hingegen geringer.
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Die geographische Verteilung des DTR, berechnet aus den Reanalysedaten ERA-40, zeigt
analog zum Modellverhalten einen sehr starken Land-Meer-Kontrast (siehe Abbildung 5.3
(b)). Auch die saisonalen Unterschiede im DTR sind den Modellergebnissen a¨hnlich. Die ty-
pische Amplitude des Tagesgangs wird allerdings im Modell deutlich unterscha¨tzt. Wie aus
dem Vergleich hervorgeht, wird der DTR im Modell in allen Gebieten unterscha¨tzt, teilweise
um einen Faktor zwei. Im Juli zeigt Mitteleuropa z.B. Werte von 8-10 oC in den Reana-
lysedaten und 4-8 oC in den Modelldaten. Der Fehler des DTR liegt, je nach Region und
Jahreszeit, bei 10 bis 50%. Die Maxima und Minima im DTR stimmen in der globalen geo-
graphischen Struktur weitgehend u¨berein. Die absoluten Maxima, mit Werten u¨ber 14 oC,
liegen fu¨r die ERA-40 Daten im Januar u¨ber dem Tibetischen Hochplateau, in Mexiko und
in Westaustralien. Im Juli sind sie im Su¨dwesten der USA und in der Sahara zu finden.
Der Vergleich mit dem aus Stationsmessungen berechneten DTR u¨ber Land (siehe Abbil-
dung 5.3 (c)), liefert noch etwas ho¨here Werte im DTR als in den Reanalysedaten (siehe
auch Kapitel 2.3). So liegen die Maximalwerte des DTR bei 18-20 oC. Dies la¨ßt sich dadurch
erkla¨ren, dass bei den Stationsmessungen lokale Effekte eine sehr große Rolle spielen ko¨nnen.
Die geographische Verteilung des DTR in Abbildung 5.3 (c) zeigt aber keine wesentlichen
Unterschiede zu den Modell- bzw. Reanalyseergebnissen.
Es wurde bereits in einigen Studien gezeigt (z.B. Stone und Weaver, 2002; Braganza et al.,
2004), dass der DTR in Klimamodellen im Vergleich mit Beobachtungen generell unterscha¨tzt
wird, obwohl die Temperatur im Modell realita¨tsnah reproduziert wird. Holtslag (2006)
zeigt, dass der in Klimamodellen typischerweise unterscha¨tzte DTR zum großen Teil ein
Resultat der Parametrisierung der stabilen atmospha¨rischen Grenzschicht ist. Aber auch
die Parametrisierung von atmospha¨rischen Prozessen wie Wolken und Strahlung, sowie
von Landoberfla¨chenprozessen, spielen hierbei eine Rolle. Eine Verbesserung der Modelle
durch Beru¨cksichtigung der kleinskaligen Prozesse der Grenzschicht und der bodennahen
Oberfla¨che, wu¨rde die Amplitude des DTR mo¨glicherweise besser reproduzieren. Die rele-
vanten kleinskaligen Prozesse der stabilen Grenzschicht sind u.a. Strahlung, Schwerewellen,
Scherungsinstabilita¨ten, Nebel- und Taubildung sowie Low Level Jets (Holtslag, 2006).
Die von Slingo et al. (2004) durchgefu¨hrten Untersuchungen zeigten, dass das von ihnen
verwendete Klimamodell signifikante Fehler in minimaler und maximaler Strahlung auf-
weist. Diese Fehler konnten verbessert werden, indem die Strahlungsroutine o¨fters aufgerufen
wurde. Die im Rahmen meiner Arbeit verwendeten Simulationen rufen die Strahlungsrou-
tine nur alle zwei Stunden auf (siehe Kapitel 4.1). So wurde analog zu Slingo et al. (2004)
versucht die Amplitude des DTR zu verbessern, indem die Parametrisierung der Strahlung
im Modell zu jedem Zeitschritt, also alle 30 Minuten, aufgerufen wird. Somit kann der Ta-
gesgang der Strahlung am Boden besser repra¨sentiert werden. Dieser Versuch zeigte jedoch
nicht die erhoffte A¨nderung im DTR.
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(c) Stationsmessungen
Abbildung 5.3: Geographische Verteilung des mittleren Tagesgangs der Temperatur (DTR) fu¨r
die Monate Januar und Juli. Dargestellt sind die Ergebnisse aus (a) ECHAM4/MLO, (b) ERA-40
und (c) Stationsmessungen (Abbildung aus Dai et al. (1999))
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5.3 Jahresgang des DTR
Die Betrachtung des Jahresgangs des DTR erfolgt fu¨r ausgewa¨hlte Gitterpunkte auf dem
Festland. Fu¨r jeden Tag eines Jahres wird der langja¨hrige Mittelwert des DTR und seine
Standardabweichung berechnet. Abbildung 5.4 beschreibt den Jahresgang des DTR fu¨r zwei
einzelne Gitterpunkte. Es werden sowohl die Ergebnisse aus Modellsimulationen als auch aus
Reanalysedaten dargestellt. Deutschland (50oN, 10oE) wird als Beispiel eines gema¨ssigten
semi-humiden Klimas in den mittleren Breiten, mit warmen Sommern und kalten Wintern
ausgewa¨hlt. Die Saharawu¨ste (25oN, 25oE) dient als Beispiel fu¨r eine aride und heiße Re-
gion in den Subtropen. Das hier gezeigte Verhalten ist fu¨r andere Regionen mit a¨hnlichen
klimatischen Verha¨ltnissen typisch.
Der Gitterpunkt in Deutschland weist im Modell einen ausgepra¨gten symmetrischen Jahres-
gang des DTR auf, mit hohen Werten im Sommer-DTR und kleinen im Winter-DTR (siehe
Abbildung 5.4 (a), linke Spalte). Der Jahresgang ist in den Reanalysedaten hingegen nicht
so ausgepra¨gt, wie Abbildung 5.4 (b) zeigt. Man erkennt einen steilen Anstieg im Fru¨hjahr
und einen langsameren Abfall im Herbst. Doch der Verlauf des DTR mit Maximalwerten
im Sommer ist sehr a¨hnlich zu den Modellergebnissen. Der Grund fu¨r die sommerlichen
Maxima im DTR ist die Strahlungdominanz im Sommer in den mittleren Breiten. Wie be-
reits in der geographischen Verteilung des DTR (Abbildung 5.3) zu sehen war, ist der DTR
im Modell betragsma¨ßig kleiner. Vor allem im Winter ist der DTR im Modell mit 2 oC
deutlich kleiner als mit 5 oC in den Ergebnissen der Reanalyse. Das ko¨nnte darauf hindeu-
ten, dass nicht-strahlungsbedinge Einflu¨sse auf den DTR, z.B. die Temperaturschwankungen
durch wandernde Zyklonen und Antizyklonen im Winter, vom Klimamodell in seiner groben
Auflo¨sung nachhaltig unterscha¨tzt werden. Die Amplitude des Jahresgangs ist im Modell
hingegen gro¨ßer. Die Standardabweichungen vom jeweiligem Tagesmittelwert des DTR sind
im Sommer etwas gro¨ßer als im Winter und liegen bei 2-4 oC.
Der Gitterpunkt in der Sahara liegt in der extrem trockenen libyschen Wu¨ste. Das Klima
ist hier gekennzeichnet durch wenig Niederschlag, der hauptsa¨chlich im Winter fa¨llt, geringe
Feuchte und hohe Sonneneinstrahlung. Dieser Gitterpunkt zeigt erwartungsgema¨ß in beiden
Datensa¨tzen deutlich ho¨here Werte im DTR als in Deutschland (siehe Abbildung 5.4 (a),
rechte Spalte). Der Abschirmeffekt der Wolken ist hier gering oder nicht vorhanden und au-
ßerdem findet aufgrund der Trockenheit kaum Evatranspiration statt, was einen hohen DTR
verursacht. Der Jahresgang des DTR ist nicht besonders ausgepra¨gt und in der Amplitude
im Vergleich mit Deutschland kleiner, da die Sahara weniger saisonale Schwankungen im
Klima aufweist. Das Maximum des DTR liegt an diesem Gitterpunkt im Fru¨hjahr. Ein
mo¨glicher Grund hierfu¨r ko¨nnten die starken Winde aus Su¨d und Su¨dost im Fru¨hjahr sein,
die trockene warme Luftmasen aus dem Su¨den transportieren. Aufgrund der Winternieder-
schla¨ge liegen die Minimalwerte des DTR im Winter. Der Verlauf des Jahresgangs wird auch
hier durch die ERA-40 Daten qualitativ besta¨tigt (siehe Abbildung 5.4 (b), rechte Spalte).
Aber auch u¨ber der Sahara wird die Amplitude des DTR im Modell um ca. 30% unterscha¨tzt.
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Abbildung 5.4: Mittlerer Jahresgang des DTR, brrechnet aus Modell- und aus Reanalysedaten,
am Beispiel von zwei einzelnen Gitterpunkten: (a) Deutschland (50oN, 10oE) und (b) Sahara
(25oN, 25oE). Die Fehlerbalken geben die jeweiligen Standardabweichung wieder.
Kapitel 6
Zusammenhang zwischen DTR und
Wolken
Im letzten Kapitel wurde gezeigt, dass die geographische Struktur des DTR vom Modell
erfasst wird. Nun soll u¨berpru¨ft werden, ob das Modell auch den Zusammenhang zwischen
DTR und Bewo¨lkung erkennt. Wie in Kapitel 2.1 erwa¨hnt, haben Wolken durch ihren tages-
zeitlich differenzierten Einfluss auf die lokale Strahlungsbilanz einen wesentlichen Einfluss auf
den DTR. Dieses Kapitel behandelt den linearen Zusammenhang von DTR und natu¨rlicher
Bewo¨lkung im Modell auf Basis einer linearen Regression. Die Modellergebnisse werden dann
mit Reanalysedaten verglichen. Abschnitt 6.1 beschreibt den statistischen Zusammenhang
zwischen DTR und totalem Bedeckungsgrad und zwischen DTR und Wolkenstrahlungsan-
trieb (CRF) am Boden. In Abschnitt 6.2 wird die Bedeutung der hohen Wolken auf den
DTR beschrieben.
6.1 Korrelation zwischen DTR und Bedeckung
Um den Zusammenhang zwischen den Gro¨ßen DTR und Bedeckung zu bestimmen, wird
das statistische Modell der linearen Regression verwendet. Bei der Methode der linearen
Regression nimmt man an, dass zwischen zwei Gro¨ßen X und Y ein linearer Zusammenhang
besteht, das heißt: y = ax + b, wobei a die Steigung der Geraden und b der y-Abschnitt
ist. Die Konstanten a und b werden so bestimmt, dass die Summe der Quadrate der Fehler
mo¨glichst klein wird. Fu¨r jede Regressionsgerade kann die Sta¨rke des linearen Zusammen-
hangs, der Regressionskoeffizent R, bestimmt werden. Er ist wie folgt definiert (Kreyszig,
1975):
R = COV (X,Y )√
V AR(X)∗
√
V AR(Y )
Dabei bezeichnet VAR(X) bzw. VAR(Y) die Varianz der Gro¨ßen X und Y und COV(X,Y)
die Kovarianz dieser Gro¨ßen. Der Regressionskoeffizent R kann lediglich Werte zwischen
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-1 und +1 annehmen. Bei einem Wert von +1 bzw. -1 besteht ein vollsta¨ndig positiver
bzw. negativer linearer Zusammenhang zwischen den betrachteten Gro¨ßen. Wenn der Kor-
relationskoeffizient den Wert 0 aufweist, ha¨ngen die beiden Gro¨ßen u¨berhaupt nicht linear
voneinander ab (Kreyszig, 1975) .
Fu¨r alle Daten eines Kalendermonats aus verschiedenen verfu¨gbaren Modelljahren wird der
Tageswert des DTR gegen den jeweiligen Tagesmittelwert des totalen Bedeckungsgrads auf-
getragen. Natu¨rlich ist zu erwarten, dass auch der Tagesgang der Bewo¨lkung den Wert
des DTR beeinflusst. Da in dieser Arbeit aber der klimatologische Zusammenhang, analog
zu Travis et al. (2002a), im Vordergrund steht, wurde der Tagesgang der Bewo¨lkung nicht
speziell beru¨cksichtigt. Betrachtet werden die Ergebnisse der Monate Januar und Juli aus
Modell- und Reanalysedaten. So ergeben sich fu¨r die Modelldaten 30 ∗ 40 Wertepaare fu¨r 30
Modelltage und 40 Modelljahre. Hierbei sei bemerkt, dass jeder Monat in ECHAM 30 Tage
hat. Analog sind es fu¨r die Reanalysedaten 31 ∗ 44 Wertepaare fu¨r die Monate Januar und
Juli.
Abbildung 6.1 (a) stellt den linearen Zusammenhang zwischen DTR und totalem Bedeckungs-
grad der Monate Januar und Juli fu¨r einen einzelnen Gitterpunkt in Deutschland (50oN,
10oE) dar. Dieser ausgewa¨hlte Gitterpunkt ist charakteristisch fu¨r das no¨rdliche Westeu-
ropa. Die beiden Gro¨ßen sind sowohl im Januar als auch im Juli negativ korreliert, das heißt
je ho¨her der totale Bedeckungsgrad, desto kleiner der DTR. Im Januar zeigen die beiden
Gro¨ßen bei einem Korrelationskoeffizenten von R = −0.26 einen schwa¨cheren Zusammen-
hang als im Juli mit R = −0.55. Im Januar lassen sich somit nur 26% der Schwankungen im
DTR durch Bewo¨lkung erkla¨ren. Der Januar-DTR ha¨ngt na¨mlich stark von anderen Ein-
flussfaktoren, wie zum Beispiel der Advektion ab (siehe Kapitel 5.1). Der eher strahlungsdo-
minierte Juli zeigt hingegen einen sta¨rkeren Zusammenhang zwischen DTR und Bewo¨lkung.
Der Korrelationskoeffizent wird auf die Nullhypothese R = 0 getestet. Wenn diese Hy-
pothese abgelehnt wird, so ist statistisch belegt, dass das gewa¨hlte Regressionsmodell einen
Erkla¨rungswert besitzt. Das Signifikanzniveau liegt hier bei 95%, die Irrtumswahrscheinlich-
keit ist also 5%. Die Bestimmung der Signifikanz von R erfolgt anhand eines Hypothesentests
mit F-verteilter Testgro¨ße (Kreyszig, 1975):
F = R
2∗(N−2)
1−R2
Dabei ist N die Anzahl der Freiheitsgrade und R der Regressionskoeffizent. Bevor der F-
Test durchgefu¨hrt wird, muss die Anzahl der formalen Freiheitsgrade, N=40 Jahre*30 Tage,
korrigiert werden, da der DTR aufeinanderfolgender Tage nicht unabha¨ngig ist. Die Au-
tokorrelationsla¨nge des DTR liegt bei mehreren Tagen, da das Geda¨chtnis der Atmospha¨re
sich u¨ber mehrere Tage erstrecken kann. In dieser Arbeit wird der a¨quivalente Stichpro-
benumfang ne (statistisch unabha¨ngige Elemente des Ensembles) nach Zwiers und Storch
(1995) bestimmt, der die Autokorrelation des DTR von aufeinanderfolgenden Tagen beru¨ck-
sichtigt. U¨ber Land ergibt sich eine a¨quivalente Stichprobe von ne = 15 je Monat. Somit
wird der F-Test mit 40*15=600 Freiheitsgraden durchgefu¨hrt. R wird mit einem F-Test bei
einer Irrtumswahrscheinlichkeit von p = 0.05 auf Signifikanz getestet. Als Nullhypothese
wird angenommen, dass kein linearer Zusammenhang zwischen den beiden Gro¨ßen besteht
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(R = 0). Die U¨berpru¨fung ergibt, dass R signifikant von null verschieden ist fu¨r alle Korre-
lationskoeffizenten, die vom Betrag kleiner als 0.1 sind.
Der Vergleich mit den ERA-basierten Ergebnissen in Abbildung 6.1 (b) zeigt, dass der Zu-
sammenhang zwischen DTR und totalem Bedeckungsgrad vom Modell qualitativ a¨hnlich
wiedergegeben wird. Die Steigung der Regressionsgeraden und der Regressionskoeffizent,
wie auch die zu Grunde liegende Punktwolke weisen vor allem im Juli sehr große A¨hnlichkei-
ten auf. Im Januar sind niedrige Werte des Bedeckungsgrads (< 0.5) an dem betreffenden
Gitterpunkt seltener als im Modell; sie beeinflussen die Regressionsgerade weniger. Im Juli
stimmt auch die Streuung der mo¨glichen DTR Werte fu¨r gleiches Bedeckungsgradmittel zwi-
schen Modell und Reanalysen gut u¨berein.
Abbildung 6.2 (a) beschreibt die geographische Verteilung des linearen Regressionskoeffizen-
ten zwischen DTR und totalem Bedeckungsgrad. Fu¨r jeden Gitterpunkt wird der zugeho¨rige
Korrelationskoeffizent R, der ein Maß fu¨r die Sta¨rke der Korrelation ist, berechnet. Man
sieht, dass DTR und totaler Bedeckungsgrad vielerorts negativ korreliert sind. Auffa¨llig
ist der ausgepra¨gte Land-Meer-Kontrast von R mit starker Korrelation u¨ber Land. Die
geringen Schwankungen von Temperatur und DTR u¨ber dem Ozean, aufgrund seiner ther-
mischen Tra¨gheit, erkla¨ren die dort schwache Korrelation. Die Maximalwerte des negativen
Korrelationskoeffizenten werden u¨ber Land erreicht und liegen zwischen −0.8 und −0.6. Im
Januar sind sie in Mittel- und Su¨damerika, sowie in Su¨dafrika und Ostasien zu finden. Der
Juli zeigt Maximalwerte negativer Korrelation in Nordamerika, Ostasien und Australien.
Wie der Vergleich der Monate Januar und Juli zeigt, unterliegt der Korrelationskoeffizent
einer saisonalen Schwankung. Die Korrelation ist in den mittleren und hohen Breiten der
jeweiligen Winterhalbkugel meist geringer. Denn im Winter ist der DTR, aufgrund der
kurzen Sonnenscheindauer und des wechselhaften Wetters, vorwiegend advektiv bestimmt.
Die jeweilige Sommerhalbkugel zeigt aufgrund der dort dominierenden Einstrahlung sta¨rke
Korrelationen. Auffa¨llig ist auch der Unterschied der Korrelation in den polaren Breiten
der Nordhemisspha¨re, wo der Zusammenhang zwischen Bewo¨lkung und DTR im Winter
bei schwacher solarer Einstrahlung und hoher Schnee- und Eisbedeckung fast verschwindet.
Auch hier sind Korrelationskoeffizenten, die betragsma¨ßig gro¨ßer als etwa 0.1 sind, statistisch
signifikant auf dem 95%- Niveau.
Abbildung 6.2 (b) beschreibt die geographische Verteilung des Korrelationskoeffizenten fu¨r
die Reanalysedaten. Der Vergleich mit den Modellergebnissen zeigt a¨hnliche Strukturen von
R, mit den betragsma¨ßig gro¨ßten Korrelationen u¨ber Land. Die absoluten Maxima von R
liegen im Januar in Regionen Su¨damerikas, Su¨dafrikas, Nordaustraliens, Ostasiens und in
der Antarktis. Im Juli sind sie in Nord- und Su¨damerika, sowie in Teilen Asiens und Euro-
pas zu finden. Die Korrelationskoeffizenten sind vielerorts etwas sta¨rker als im Modell. Ein
Beispiel hierfu¨r ist Su¨damerika im Januar. Auffa¨llig ist auch die relativ starke positive Kor-
relation u¨ber den subtropischen Ozeanen, mit Werten von bis zu R = 0.6. Generell ist fu¨r
die Verha¨ltnisse u¨ber dem Meer zu bedenken, dass hier wenig in-situ Messungen vorhanden
sind. Die beobachteten Temperaturen stammen somit entweder aus Satellitenbeobachtun-
gen oder vom ‘first guess’ des zum Datenassimilationsverfahren geho¨renden Modells. Bei
bewo¨lkten Verha¨ltnissen ist aber auch die Satellitenbeobachtung der bodennahen Tempera-
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Abbildung 6.1: Lineare Abha¨ngigkeit zwischen totalem Bedeckungsgrad und DTR. Dargestellt
sind die Monate Januar und Juli eines Gitterpunktes in Deutschland fu¨r (a) ECHAM4/MLO und
(b) ERA-40. Die Steigungsgerade y und der Regressionskoeffizent R sind angegeben. R ist statisisch
signifikant mit p < 0.05 bei |R| > 0.1
tur problematisch, was zu einem ku¨nstlichem systematischem Unterschied in der Korrelation
Bewo¨lkung-DTR in den ERA-Daten fu¨hren ko¨nnte.
Bei der Korrelation zwischen DTR und totalem Bedeckungsgrad wird nicht zwischen tie-
fen, mittelhohen und hohen Wolken unterschieden. Diese wirken aber, wie in Abschnitt 3.3
beschrieben, unterschiedlich auf die Strahlungsbilanz am Boden ein. Um den Einfluss der
verschiedenen Wolkenstockwerke zu beru¨cksichtigen wird nun die Korrelation zwischen dem
DTR und dem Wolkenstrahlungsantrieb (CRF) am Erdboden durchgefu¨hrt. Dadurch wer-
den die unterschiedlichen Wolken durch ihre jeweilige Strahlungswirkung beru¨cksichtigt.
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(a) ECHAM4/MLO
(b) ERA-40
Abbildung 6.2: Lineare Abha¨ngigkeit zwischen totalem Bedeckungsgrad und DTR. Geo-
graphische Verteilung des Korrelationskoeffizenten R fu¨r die Monate Januar und Juli fu¨r (a)
ECHAM4/MLO und (b) ERA-40. R ist statistisch signifikant mit p < 0.05 bei |R| > 0.1
Abbildungen 6.3 (a) zeigt den linearen Zusammenhang zwischen DTR und CRF am Erd-
boden fu¨r die Monate Januar und Juli, dargestellt fu¨r einen Gitterpunkt in Deutschland,
der analog zu Abbildung 6.1 bei 50oNord und 10oOst gewa¨hlt wurde. Das CRF ist in W
m2
angegeben. Die Werte des CRF zeigen im Juli fast ausschließlich negative Werte, doch im
Januar sind ha¨ufig positive Werte zu finden. Der Grund hierfu¨r ist, dass im Winter, wenn
die Sonnenscheindauer gering ist, der Treibhauseffekt der Wolken ihren Albedoeffekt u¨ber-
schreiten kann (Dai et al., 1999). Im Juli sind DTR und CRF positiv korreliert, das heißt je
gro¨ßer der Wolkenstrahlungsantrieb, desto ho¨her der DTR. Wie in Kapitel 3.3 beschrieben
reduzieren die Wolken die Strahlung am Erdboden und verursachen dort tendenziell einen
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negativen Wolkenstrahlungsantrieb, das heißt je ho¨her der Bedeckungsgrad, desto negati-
ver das CRF und desto kleiner der DTR. Der lineare Zusammenhang ist mit R = 0.834
sta¨rker als der zwischen DTR und totalem Bedeckungsgrad. Doch trotz der relativ hohen
Korrelation zeigt die Darstellung immer noch starke Abweichungen von der Regressions-
gerade, hierbei fa¨llt vor allem die starke Streuung um den Wert CRF=0 auf. Das deutet
wiederum darauf hin, dass der DTR neben der Bewo¨lkung auch von anderen Faktoren, wie
zum Beispiel der Advektion, beeinflusst wird. Der Monat Januar zeigt im Modell hingegen
keine signifikante Korrelation zwischen DTR und CRF, wie aus Abbildung 6.3 (a) hervorgeht.
Aus dem Vergleich mit Abbildungen 6.3 (b) geht hervor, dass die Modellergebnisse der
Korrelation im Juli in relative guter U¨bereinstimmung mit den Reanalyseergebnissen ste-
hen. Dies gilt nicht fu¨r den Monat Januar, hier zeigen die Reanalysedaten eine signifikante
negative Korrelation zwischen DTR und CRF am Boden. Es liegt nahe, dass im Januar,
wo der kurzwellige Anteil der Strahlung nahezu verschwunden ist, die Korrelation zwischen
Bedeckungsgrad und DTR das Vorzeichen wechselt. Das wu¨rde bedeuten, dass je gro¨ßer
der Bedeckungsgrad ist, desto positiver das CRF und desto kleiner der DTR. Im Modell ist
dieser Effekt augenscheinlich weniger ausgepra¨gt. Ein Grund ko¨nnte ein unterschiedlicher
Tagesgang des Wolkenstrahlungsantrieb sein, von dessen genauer Reproduktion das Tages-
mittel des CRF unter den gegebenen Umsta¨nden sicher stark abha¨ngt.
Abbildung 6.4 beschreibt die geographische Verteilung des Korrelationskoeffizenten R zwi-
schen DTR und CRF. Wie schon bei der Gitterpunktbetrachtung am Beispiel Deutschland
gezeigt wurde, ist der lineare Zusammenhang zwischen DTR und CRF im Sommer sta¨rker
als zwischen DTR und totalem Bedeckungsgrad. Diese Korrelation (Abbildung 6.4) be-
schreibt eine a¨hnliche Struktur wie die Korrelation zwischen DTR und totaler Bedeckung
(Abbildung 6.2), aber ihr linearer Zusammenhang ist sta¨rker. U¨ber Land liegen die Korre-
lationskoeffizenten R hier zwischen 0.4 und 0.8 mit Maximalwerten von R > 0.8. A¨hnlich
wie in Abbildung 6.2 liegen die Maximalwerte im Januar u¨ber Su¨damerika und Su¨dafrika
und im Juli u¨ber Nordamerika und Ostasien. Auffa¨llig ist wieder der Land-Meer-Kontrast
mit geringer, teilweise statistisch nicht signifikanter linearer Beziehung u¨ber dem Ozean. Im
Winter sind in den mittleren und no¨rdlichen Breiten u¨ber einigen Regionen schwache nega-
tive Korrelationen zu finden.
Der Vergleich mit den Reanalyseergebnissen der Korrelation besta¨tigt das Verhalten des
Modells in vielen Regionen (siehe Abbildung 6.4 (b)). Abweichungen vom Modellverhalten
zeigen die relativ starken negativen Korrelationen auf der jeweiligen Sommerhalbkugel u¨ber
den Eisfla¨chen, wie z.B. der Anarktis und Gro¨nland. Hierfu¨r sind wahrscheinlich warme
Wolken, die sich u¨ber einer kalten Oberfla¨che befinden, verantwortlich. Auch im Winter
sind in den mittleren und no¨rdlichen Breiten, wie in Asien und Europa, ho¨here negative
Korrelationen zu finden.
Da diese Arbeit sich mit der Hypothese von Travis et al. (2002a) auseinandersetzt, wurde
der dort betrachtete Monat, der September, ebenfalls untersucht. Die Korrelationen im Mo-
nat September verhalten sich qualitativ a¨hnlich zum Monat Juli, darum werden keine ent-
sprechenden Abbildungen gezeigt. Abschließend kann man sagen, dass der Zusammenhang
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zwischen DTR und Wolken im Modell durch die Reanalysedaten qualitativ gut besta¨tigt
wird. Die lineare Abha¨ngigkeit des DTR von der Bewo¨lkung wird durch das Modell vor
allem fu¨r strahlungsdominierete Situationen realita¨tsnah beschrieben. Daher kann man er-
warten, dass das Modell geeignet ist, die von Travis et al. (2002a) postulierte Korrelation
zwischen Kondensstreifen und DTR zu u¨berpru¨fen. So stellt sich als na¨chstes die Frage, ob
ein Zusammenhang zwischen DTR und Bewo¨lkung, wie in diesem Abschnitt beschrieben,
auch fu¨r die hohe Bewo¨lkung allein besteht.
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Abbildung 6.3: Lineare Abha¨ngigkeit zwischen Wolkenstrahlungsantrieb (CRF in W
m2
) und
DTR. Dargestellt sind die Monate Januar und Juli eines Gitterpunkts in Deutschland fu¨r (a)
ECHAM4/MLO und (b) ERA-40. Steigungsgerade y und Regressionskoeffizient R sind angegeben.
R ist statistisch signifikant mit p < 0.05 bei |R| > 0.1
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(a) ECHAM4/MLO
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Abbildung 6.4: Lineare Abha¨ngigkeit zwischen CRF und DTR. Geographische Verteilung des
Korrelationskoeffizenten R fu¨r die Monate Januar und Juli fu¨r (a) ECHAM4/MLO und (b) ERA-
40. R ist statistisch signifikant mit p < 0.05 bei |R| > 0.1
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6.2 Korrelation zwischen DTR und hoher Bewo¨lkung
Da Kondensstreifen a¨hnlich optische Eigenschaften wie Zirren aufweisen, ist es interessant
den linearen Zusammenhang zwischen DTR und hoher natu¨rlicher Bewo¨lkung zu quantifi-
zieren. In diesem Abschnitt werden die Korrelationen zwischen dem DTR und dem totalen
Bedeckungsgrad hoher Wolken, sowie zwischen dem DTR und dem CRF hoher Wolken be-
rechnet. Das CRF der hohen Wolken wurde mit dem Experiment ECHAM4-highclouds
bestimmt (siehe Abschnitt 4.2). Wie bereits beschrieben, wurde das CRF hoher Wolken
invers bestimmt, d.h. als CRF der hohen Wolken wurde die Differenz des gesamten CRF,
vermindert um das CRF der tiefen Wolken alleine, genommen.
In Abbildung 6.5 (a) ist das Tagesmittel des DTR gegen das Tagesmittel des totalen Be-
deckungsgrads hoher Wolken aufgetragen, berechnet aus ECHAM4-highclouds. Es wurde der
gleiche Gitterpunkt u¨ber Deutschland verwendet wie in Abschnitt 6.1. Man sieht, dass der
Einfluss der hohen Bewo¨lkung auf den DTR sowohl im Januar als auch im Juli sehr schwach
ist. Beispielsweise wird in beiden Jahreszeiten fu¨r Vollbedeckung mit hohen Wolken fast der
gesamt mo¨gliche Wertebereich des DTR u¨berstrichen, nur die Ha¨ufigkeiten sind geringfu¨gig
unterschiedlich. Der Korrelationskoeffizent von R = 0.1 ist gerade noch signifikant auf dem
95%- Niveau. Das gezeigte Modellverhalten wird durch Reanalysedaten qualitativ besta¨tigt
(siehe Abbildung 6.5 (b)).
Die globale Verteilung des linearen Zusammenhangs zwischen dem DTR und dem Bedeckungs-
grad hoher Wolken fu¨r die Modelldaten wird in Abbildung 6.6 (a) dargestellt. Wie nach den
Punktwolken aus Abbildung 6.5 zu vermuten, ist der Regressionskoeffizent R sehr niegrig
und in vielen Regionen statistisch nicht signifikant. Der Vergleich mit der Korrelation zwi-
schen DTR und dem Bedeckungsgrad aller Wolken (siehe Abbildung 6.2) zeigt dennoch
einige A¨hnlichkeiten in der globalen Struktur. Zum Beispiel liegt die betragsma¨ßig gro¨ßte
negative Korrelation im Juli u¨ber Ostasien, wo auch in Abbildung 6.2 ein Maxima negati-
ver Korrelation zu finden ist. Auch der Land-Meer-Kontast ist deutlich zu erkennen. Die
Reanalysedaten zeigen teilweise a¨hnliches Verhalten in der geographischen Verteilung des
Regressionskoeffizenten (vgl. Abbildung 6.6 (b)) wie das Modell.
Aus Abbildung 6.7 und 6.8 wird deutlich, dass auch der Wolkenstrahlungsantrieb der hohen
Wolken und der DTR nur sehr geringe Korrelationen zeigen. Interessanterweise kehrt sich in
Abbildung 6.7 fu¨r die Julidaten, im Gegensatz zur Korrelation zwischen dem CRF aller Wol-
ken und dem DTR (siehe Abbildung 6.3), die Korrelation um, d.h. ein betragsma¨ßig großes
(negatives) CRF der hohen Wolken ist eher von ho¨heren DTR-Werten begleitet. Dieses
Pha¨nomen ist auch in der geographischen Verteilung (Abbildung 6.8) des Korrelationskoef-
fizenten zu sehen. Mo¨glicherweise bedarf es hier einer genaueren Analyse der Tagesga¨nge
des CRF, um diese in einigen Regionen auftretende Pha¨nomene zu verstehen. Andererseits
sind die Regressionskoeffizenten so klein und die Koha¨renz der Struktur in Abbildung 6.8 so
gering, dass kein bedeutender Einfluss des Strahlungsantriebs hoher Wolken auf den DTR
feststellbar ist. Eine U¨berpru¨fung des Modellverhaltens in Abbildung 6.7 und 6.8 mit den
ERA-Daten ist leider nicht mo¨glich, da das CRF dort nur fu¨r die Gesamtheit der Wolken
vorhanden ist. Fu¨r den Bedeckungsgrad hoher Wolken weisen die ERA-Daten, wie bereits
gezeigt, keine Korrelation mit dem DTR aus.
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Zusammenfassend kann man sagen, dass hohe Wolken nur einen geringen oder keinen stati-
stisch signifikanten Einfluss auf den DTR haben. Dies stimmt mit den Ergebnissen von Dai
et al. (1999) u¨berein, die ebenfalls herausfanden, dass hohe Wolken nur einen sehr kleinen
Beitrag zur Reduktion des DTR liefern.
Das bedeutet, dass ein linearer Zusammenhang zwischen Kondensstreifen und DTR ebenfalls
nicht zu erwarten ist, da Kondensstreifen bzgl. ihres Strahlungsantrieb natu¨rlicher hohen
Wolken sehr a¨hnlich sind.
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(b) ERA-40
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Abbildung 6.5: Lineare Abha¨ngigkeit zwischen dem Bedeckungsgrad hoher Wolken und dem DTR.
Dargestellt ist die Korrelation der Monate Januar und Juli eines Gitterpunkts in Deutschland fu¨r
(a) das Experiment ECHAM4-highclouds und (b) fu¨r ERA-40 Daten. R ist statistisch signifikant
mit p < 0.05 bei |R| > 0.1.
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(a) ECHAM4-highclouds
(b) ERA-40
Abbildung 6.6: Geographische Verteilung der linearen Korrelation zwischen dem Bedeckungsgrad
hoher Wolken und DTR. Dargestellt ist der Korrelationskooeffizent R fu¨r die Monate Januar und
Juli fu¨r (a) das Experiment ECHAM4-highclouds und (b) fu¨r ERA-40 Daten . R ist statistisch
signifikant mit p < 0.05 bei |R| > 0.1.
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Abbildung 6.7: Lineare Abha¨ngigkeit zwischen CRF hoher Wolken und DTR. Dargestellt ist
die Korrelation der Monate Januar und Juli eines Gitterpunkts in Deutschland im Experiment
ECHAM4-highclouds. R ist statistisch signifikant mit p < 0.05 bei |R| > 0.1.
ECHAM4-highclouds
Abbildung 6.8: Geographische Verteilung der linearen Abha¨ngigkeit zwischen CRF hoher Wolken
und DTR. Dargestellt ist der Korrelationskoeffizent R fu¨r die Monate Januar und Juli fu¨r das
Experiment ECHAM4-highclouds. R ist statistisch signifikant mit p < 0.05 bei |R| > 0.1.
Kapitel 7
Mo¨glicher Zusammenhang zwischen
DTR und Kondensstreifen
Wie bereits in Kapitel 3.3 erla¨utert wurde, vera¨ndern Kondensstreifen als zusa¨tzliche hohe
Bewo¨lkung ganz analog wie natu¨rliche Wolken die Strahlungsbilanz am Oberrand der At-
mospha¨re. Dieses Kapitel befasst sich mit dem mo¨glichem Zusammenhang zwischen Kon-
densstreifen und DTR. Es wird qualitativ und quantitativ u¨berpru¨ft, ob Kondensstreifen
einen Einfluss auf den DTR haben, so wie von Travis et al. (2002a) behauptet. Zuna¨chst
wird in Abschnitt 7.1 die Travis-Hypothese ausfu¨hrlich beschrieben. Des weiteren werden in
Abschnitt 7.2 die Ergebnisse der U¨berpru¨fung vorgestellt und in Abschnitt 7.3 zusammen-
gefasst.
7.1 Travis-Hypothese
Das Fehlen des Luftverkehrs aufgrund der Terroranschla¨ge wa¨hrend der Periode 11.-14. Sep-
tember 2001 in den USA ermo¨glichte Travis et al. (2002a) die Rolle von Kondensstreifen auf
den Tagesgang der Temperatur zu untersuchen. Es standen ihnen 4000 Stationsmessun-
gen in den USA zur Verfu¨gung. Aufgrund ihrer Ho¨he und ihrer optischen Eigenschaften,
verhalten sich Kondensstreifen in ihrem Einfluss auf die langwellige und kurzwellige Strah-
lungsbilanz a¨hnlich wie Zirren. Travis et al. (2002a) argumentieren, dass Kondensstreifen
am Tag die kurzwellige Strahlung reduzieren und die Tagesmaximumtemperatur somit redu-
zieren. In der Nacht nimmt die langwellige Strahlung bei Anwesenheit von Kondensstreifen
zu, was zu einer Erwa¨rmung fu¨hrt. Dadurch ko¨nnte der Tagesgang der Temperatur, a¨hnlich
wie bei natu¨rlichen Wolken, reduziert werden. Abbildung 1.1 (siehe Kapitel 1) aus Travis
et al. (2002a) zeigt, dass der 3-Tagesmittelwert des DTR vom 11.-13. September 2001 in
den USA 1.1 oC u¨ber dem 30-ja¨hrigen Mittelwert (1971-2000) dieser 3-Tagesperiode liegt.
Die anschließenden 3-Tagesperioden, 8.-11. und 14.-17. September, liegen hingegen unter
dem 30-ja¨hrigen Mittelwert des DTR. Diese positive Abweichung des DTR wurde von Travis
et al. (2002a) als u¨berzeugender Beleg interpretiert, dass Kondensstreifen in den USA einen
Einfluss auf den DTR haben und der fehlende Luftverkehr fu¨r die Zunahme des DTR in der
betreffenden 3-Tagesperiode verantwortlich war.
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(a) Abweichung des DTR 11-14 September vom klimatologischen Mittel
(b) Mittlere Kondensstreifenha¨ufigkeit fu¨r Oktober
Abbildung 7.1: (a) Standardabweichung σ des DTR vom 11.-13. September 2001 vom Langzeit-
mittel (1971-2000) dieser 3-Tagesperiode, geographische Verteilung in den USA. (b) Kombinierte
mittlere Kondensstreifenha¨ufigkeit von 1977-79 und 2000-2001 fu¨r den Monat Oktober (Abbildung
aus Travis et al. (2004)).
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Abbildung 7.1 (a) aus Travis et al. (2004) zeigt fu¨r die USA die ra¨umliche Verteilung der
Standardabweichung σ des DTR vom 11.-13. September 2001 vom Langzeitmittel 1971-
2000. Starke positive Anomalien mit σ > 2 sind in den Zentral-USA, im Nordosten, sowie
im Nordwesten der USA zu finden. In Abbildung 7.1 (b) ist die typische mittlere Kon-
densstreifenha¨ufigkeit fu¨r typische Herbstverha¨ltnisse (Oktober) dargestellt. Hier wird die
mittlere, aus Satellitendaten stammende Kondensstreifenha¨ufigkeit von Oktober 1977-79 und
2000-01 kombiniert. Der visuelle Vergleich der beiden Abbildungen (Abbildung 7.1(a)+(b))
zeigt einige U¨bereinstimmungen von Regionen mit großer DTR Zunahme und von Regionen,
die im Herbst klimatologisch begu¨nstigt fu¨r die Bildung langlebiger Kondensstreifen sind.
Die Standardabweichung des DTR und die Kondensstreifenha¨ufigkeit haben einen signifi-
kanten Regressionskoeffizent von R = 0.36. Travis et al. (2004) stu¨tzen ihre These auf die
gezeigte Verknu¨pfung von potentieller Kondensstreifenbedeckung und Standardabweichun-
gen des DTR.
Travis et al. (2002a) beru¨cksichtigten jedoch nicht die u¨ber den USA herrschenden syn-
optischen Bedingungen, welche auch fu¨r den beobachteten DTR verantwortlich gewesen sein
ko¨nnten. Kalkstein und Balling (2004) hingegen analysierten die Luftmassen in den USA
fu¨r die Tage nach dem 11. September 2001 und setzten sie in Beziehung zum DTR.
Abbildung 7.2: U¨ber die gesamte USA gemittelter beobachteter DTR (schwarze Balken) und
durch Luftmassenanalyse vorhergesagter DTR (graue Balken) fu¨r die Tage 8.-17. September 2001
(Abbildung aus Kalkstein und Balling (2004))
Indem sie die Luftmassen u¨ber den USA in sieben unterschiedliche Klassen unterteilten,
konnten Kalkstein und Balling (2004) eine empirische Vorhersage machen, was fu¨r ein DTR
in einer bestimmten Periode zu erwarten gewesen wa¨re. Vohergesagter und beobachteter
DTR fu¨r die Tage 8.-17. September 2001 werden in Abbildung 7.2 gegenu¨bergestellt. Man
sieht, dass auch in der Arbeit von Kalkstein und Balling (2004) in der Periode 11.-13. Sep-
48 7. Mo¨glicher Zusammenhang zwischen DTR und Kondensstreifen
tember ein außergewo¨hnlich hoher DTR gefunden wird. Doch diese hohen Werte im DTR,
die ha¨uptsa¨chlich in den Tagen 11. und 12. September zu sehen sind, werden auch durch die
Luftmassenanalyse vorhergesagt. Die am 11. und 12. September 2001 u¨ber einem großen
Teil der USA herrschenden klaren, kalten, trockenen, polaren Luftmassen bieten somit eine
alternative Erkla¨rungsmo¨glichkeit fu¨r den Sprung im DTR, der von 12. auf 13. September
2001 deutlich zu sehen ist (Kalkstein und Balling, 2004).
Bei na¨herer Betrachtung der Travis-Hypothese lassen sich, neben der Arbeit von Kalkstein
und Balling (2004), weitere Kritikpunkte finden:
• Es handelt sich hierbei nicht um ein mechanistisch-quantitatives Modell, das den DTR
mit der Kondensstreifenbedeckung in Zusammenhang bringt. Der Strahlungsantrieb
von Kondensstreifen, der letztendlich die antreibende Gro¨ße im DTR ist, kann na¨mlich
nicht aus beobachteten Daten analysiert werden.
• Da Travis et al. (2002a) nur drei luftverkehrsfreie Tage fu¨r ihre Analyse zur Verfu¨gung
haben, erscheint eine Statistik auf Basis von drei Tagen nicht aussagekra¨ftig. Die
statistische Grundlage ist, angesichts der hohen Variabilita¨t der Atmospha¨re in den
mittleren Breiten, ziemlich schwach.
• Abbildung 7.3 zeigt die Differenz zwischen dem DTR der 3-Tagesperiode 11.-13. Sep-
tember und den angrenzenden 3-Tagesperioden 8.-10. und 14.-16. September fu¨r die
Jahre 1971-2001. Im Jahr 2001 zeigt die Differenz des DTR zwar mit 1.8 oC den gro¨ßten
Wert, doch unterscheidet sie sich nur geringfu¨gig von der Abweichung 1.6 oC des Jahres
1981 (Travis et al., 2002b). So stellt sich die Frage, ob sich die DTR Abweichung der
Gro¨ßenordnung 1.1 oC, wie sie in Abbildung 1.1 zu sehen ist, u¨berhaupt statistisch si-
gnifikant vom 30-ja¨hrigen Mittelwert unterscheidet. Außerdem wurde nicht betrachtet
wie sich die Abweichungen anderer 3-Tagesperioden verhalten.
Diese Kritikpunkte machen deutlich, dass die Travis-Hypothese einer U¨berpru¨fung bedarf.
Kondensstreifen ko¨nnen sicherlich prinzipiell einen Effekt auf das regionales Klima haben,
aber ob sich die Zunahme des DTR um 1.1 oC in den USA wirklich mit dem fehlenden Luft-
verkehr erkla¨ren la¨sst, wird im Folgenden mit Hilfe von Modellsimulationen untersucht. Denn
das Modell hat den Vorteil, dass lange Simulationen mit Luftverkehr und ohne Luftverkehr
durchgefu¨hrt werden ko¨nnen, und dabei auch der Strahlungsantrieb von Kondensstreifen
berechnet werden kann.
7.2 U¨berpru¨fung der Travis-Hypothese
Im Folgenden werden die Grundlagen und Ergebnisse meiner Arbeit zur unmittelbaren
U¨berpru¨fung der Travis-Hypothese vorgestellt und diskutiert. Ich konzentriere mich hierbei
auf vielbeflogene Regionen, wie zum Beispiel die kontinentale USA oder Westeuropa.
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Abbildung 7.3: Differenz zwischen dem DTR der 3-Tagesperiode 11.-13. September und den
angrenzenden 3-Tagesperioden 8.-10. und 14.-16. September fu¨r die Jahre 1971-2001 (Abbildung
aus Travis et al. (2002b)).
7.2.1 Tagesgang des Strahlungsantriebs von Kondensstreifen am
Boden
Um die Grundvoraussetzung der Travis-Argumentation, die Strahlungswirkung von Kon-
densstreifen, im Klimamodell zu u¨berpru¨fen, wird aus den Modelldaten der Tagesgang des
Kondensstreifenstrahlungsantriebs analysiert. Die Modelldaten stammen aus der 3-ja¨hrigen
Simulationen aus dem Experiment ECHAM4-2h (siehe Tabelle 4.1). Wie in Abschnitt 4.2
beschrieben handelt es sich um eine Simulation, bei der der Luftverkehr um einem Faktor
20 ku¨nstlich u¨berho¨ht wird. Damit verbunden ist eine U¨berho¨hung des Bedeckungsgrads
linienhafter Kondensstreifen. Durch diese U¨berho¨hung wird jedoch andererseits der in der
Simulation fehlende Effekt nicht linienhafter Kondensstreifen (3.3) qualitativ mitberu¨cksich-
tigt (siehe Abschnitt 7.2.2).
In Abbildung 7.4 ist der Verlauf des Tagesgangs des Kondenstreifenstrahlungsantrieb am
Boden fu¨r die Monate Januar und Juli zu sehen. Die Tageszeit ist in UTC angegeben,
der Sonnenho¨chststand in diesem betreffenden Gebiet wird zwischen 11 undn 13 UTC er-
reicht. Analog zu Marquart (2003) wird das Gebietsmittel u¨ber Westeuropa (11oW-19oE,
39oN-54oN) gebildet. Es wird jeweils u¨ber drei Modellmonate gemittelt. Die langwellige
Strahlungskomponente in Abbildung 7.4 ist weitgehend unabha¨ngig von der Tageszeit. Sie
ha¨ngt hauptsa¨chlich von der Bewo¨lkung ab (Marquart, 2003). Der kurzwellige Strahlungs-
antrieb hingegen ist stark an die solare Einstrahlung gebunden. Er verschwindet in den
Nachtstunden komplett. Die maximalen (negativen) Werte werden bei niedrigem Sonnen-
stand erreicht. Vor allem bei optisch du¨nnen Wolken spielt der Zenitwinkel eine große Rolle,
weil bei tiefem Sonnenstand eine gro¨ßere optische Dicke gesehen wird. So sind in den Som-
mermonaten die betragsma¨ßig gro¨ßten Werte in den Morgen- bzw. Abendstunden zu finden,
wie im Juli zu sehen ist. Dieses Ergebnis stimmt qualitativ gut mit der Abbildung 3.4 aus
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Meerko¨tter et al. (1999) u¨berein, die den Tagesgang des Strahlungsantrieb von du¨nnen Zirren
beschreibt. Aufgrund des weitaus niedrigeren Sonnenstandes in den Wintermonaten, weist
der kurzwellige Strahlungsantrieb im Januar einen vom Juli abweichenden Verlauf auf, mit
nur einem Maximum in den Mittagsstunden. Der resultierende Nettostrahlungsantrieb von
Kondensstreifen am Boden ist in den Nachtstunden positiv, da nur der langwellige Strah-
lungsantrieb wirkt. Tagsu¨ber u¨berwiegt der ku¨hlende Albedoeffekt den Treibhauseffekt von
Kondensstreifen und der Nettostrahlungsantrieb ist negativ.
In den hier verwendeten Simulationen ist jedoch kein Tagesgang des Luftverkehrs vorhanden,
da die existierenden Flugverkehrskataster u¨ber klimatologische Tagesga¨nge nur qualitative
Aussagen erlauben. Der Tagesgang des Kondensstreifenstrahlungsantriebs ist daher rein
strahlungstheoretisch bedingt. In Marquart (2003) wurde der Einfluss des Flugverkehrta-
gesgangs auf den Kondensstreifenstrahlungsantrieb am Oberrand der Atmospha¨re unter-
sucht. Es zeigte sich, dass in einer Region mit ho¨herem Luftverkehr am Tage (Westeuropa)
das Minimum der Netto-Strahlungsantriebs am Tage weniger ausgepra¨gt ist, wenn man den
Tagesgang des Luftverkehrs beru¨cksichtigt. Der Netto-Strahlungsantrieb am Boden wech-
selt aber im Gegensatz zu TOA zwischen Tag und Nacht das Vorzeichen (Abbildung 7.4).
Eine Vernachla¨ssigung des Tagesganges im Luftverkehr wirkt also am Boden tendenziell
erwa¨rmend sowohl in der Nacht (mehr Kondensstreifen als mit Tagesgang des Luftverkehrs)
als auch am Tage (geda¨mpfte Abku¨hlung durch weniger Kondensstreifen). Daher ist keine
wesentliche Beeinflussung des DTR durch den u¨ber den Tagesverlauf konstanten Luftverkehr
in den Modellsimulationen zu erwarten.
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Abbildung 7.4: Tagesgang des Kondensstreifenstrahlungsantriebs am Boden fu¨r die Monate Ja-
nuar und Juli, Gebietsmittel u¨ber Westeuropa (11oW-19oE, 39oN-54oN).
Der Verlauf des Tagesgangs des Kondensstreifenstrahlungsantriebs am Boden besta¨tigt die
Grundvoraussetzung der Travis-Hypothese. Der Nettostrahlungsantrieb von Kondensstrei-
fen am Boden ist am Tag negativ und in der Nacht leicht positiv. Daher sollte das Kli-
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mamodell in der Lage sein, die postulierte Wirkung auf den Tagesgang der Temperatur zu
reproduzieren, vorausgesetzt der Antrieb ist nachhaltig genug um tatsa¨chlich eine signifikante
Wirkung zu erzeugen.
7.2.2 Differenz ∆DTR zwischen Simulationen mit und ohne Luft-
verkehr
Der Vorteil des Modells, u¨ber viele Jahre Simulationen mit und ohne Flugverkehrseffekte
durchfu¨hren zu ko¨nnen, zieht die Idee nach sich, den Effekt des Luftverkehrs auf den Ta-
gesgang der Temperatur zu bestimmen, indem die Differenz zwischen dem Experiment mit
u¨berho¨htem Luftverkehr und ohne Luftverkehr gebildet wird. Werden im Klimamodell nur
linienhafte Kondensstreifen, entsprechend der urspru¨nglichen Parametrisierung von Ponater
et al. (2002) und Marquart et al. (2003) beru¨cksichtigt, so ist der Strahlungsantrieb sicher zu
klein fu¨r eine signifikante Wirkung auf den DTR. Der Gesamteffekt der durch Luftverkehr
hervorgehenden zusa¨tzlichen hohen Bewo¨lkung ist aber sehr wahrscheinlich um einen Faktor
2 bis 10 gro¨ßer als von linienfo¨rmigen Kondensstreifen (Minnis et al., 2004; Stordal et al.,
2005; Sausen et al., 2005). Daher wurde in der hier ausgewerteten Modellsimulation die
Dichte des Luftverkehrs fu¨r das Jahr 2050 angenommen und zusa¨tzlich um einen Faktor 20
erho¨ht, was zu einer globalen mittleren Kondensstreifenbedeckung von 3.2 % fu¨hrt (Ponater
et al., 2005). Nach Travis et al. (2002a) wa¨re zu erwarten, dass das Experiment mit Luft-
verkehr einen kleineren DTR als das Experiment ohne Luftverkehr berechnet.
ECHAM4/MLO, u¨berho¨hter Flugverkehr
Abbildung 7.5: Geographische Verteilung der Differenz ∆DTR zwischen einer Simulation mit
u¨berho¨htem Luftverkehr und einer Simulation ohne Luftverkehr fu¨r den Monat September, Mittel
u¨ber 29 Modellmonate.
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Abbildung 7.5 zeigt die geographische Verteilung der Differenz ∆DTR zwischen dem Experi-
ment mit u¨berho¨htem Luftverkehr (ECHAM4/MLO-AV) und ohne Luftverkehr
(ECHAM4/MLO) fu¨r den Monat September, wobei u¨ber 29 Simulationsmonate (siehe Ta-
belle 4.1) gemittelt wird. Es wa¨re zu erwarten, dass ∆DTR, vor allem u¨ber vielbeflogenen
Landfla¨chen, wie zum Beispiel den USA negativ ist. Man erkennt jedoch keinerlei statistisch
signifikante Differenzen ∆DTR. Auch u¨ber den Hauptflugrouten sind keine negative Diffe-
renzen zu sehen. Die von Null verschiedenen Differenzen lassen sich als zufa¨llige statistische
Schwankungen erkla¨ren. Auch die Ergebnisse der analysierten Monate Januar und Juli zei-
gen keinen Effekt von Kondensstreifen auf den DTR. Dieser Ansatz fu¨hrt also zu keinem
positiven Ergebnis; er liefert keine Besta¨tigung der Travis-Hypothese.
7.2.3 Korrelation zwischen DTR und Kondensstreifenstrahlungs-
antrieb
Nachdem bei der Betrachtung der Differenz ∆DTR im Modell kein Effekt des Luftverkehr
auf den DTR gefunden wurde, wird als na¨chstes untersucht, inwieweit u¨berhaupt zwischen
DTR und Kondensstreifenstrahlungsantrieb ein linearer Zusammenhang wie bei den natu¨rli-
chen Wolken (siehe Abschnitt 6.1) besteht. Der Strahlungsantrieb von Kondensstreifen wird
im Experiment ECHAM4/SST-AV (siehe Abschnitt 4.2) berechnet. Bei diesem Experi-
ment wurde die Meeresoberfla¨chentemperatur konstant gehalten, denn mit unvera¨nderlicher
Meeresoberfla¨chentemperatur wird ein großer Teil der Klimaru¨ckkopplungen unterdru¨ckt,
so dass es leichter fallen sollte die prima¨re, rein lokale Strahlungswirkung von Kondens-
streifen zu identifizieren. Fu¨r die lokale Betrachtung wurden ausdru¨cklich Gitterpunkte in
vielbeflogenen Regionen ausgewa¨hlt, die relativ wolkenfrei sind, damit der Strahlungsantrieb
natu¨rlicher Wolken den Effekt von Kondensstreifen nicht unterdru¨ckt.
Abbildung 7.6 zeigt die Korrelation zwischen DTR und Kondensstreifenstrahlungsantrieb fu¨r
einen Gitterpunkt in Wyoming (43oN, 105oW) und einen Gitterpunkt in Nevada (105oW,
40oN) im Travis-Monat September. Wyoming und Nevada dienen als Beispiele fu¨r gema¨ßigte
und aride Regionen in den USA. Nach der Travis-Hypothese wu¨rde man eine positive Kor-
relation zwischen DTR und Kondenstreifenstrahlungsantrieb erwarten. Man sieht jedoch
keinen signifikanten Zusammenhang zwischen den beiden Gro¨ßen, beide Korrelationskoef-
fizenten sind mit R = 0.014 und R = 0.024 nicht signifikant auf dem 95%-Niveau bei
einseitigem Test und F-Verteilung. Auch die Korrelationen der Monate Januar und Juli,
die hier nicht dargestellt werden, zeigen keinen statistisch signifikanten Zusammenhang. Im
Modell beeinflussen Kondensstreifen den DTR also nicht; die Variabilita¨t des DTR ha¨ngt
also von anderen Faktoren ab. Wie aus Abbildung 7.5 bereits zu vermuten war, besta¨tigt
das Modell die Travis-Hypothese also eindeutig nicht.
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ECHAM4, u¨berho¨hter Luftverkehr, SST=const
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Abbildung 7.6: Korrelation zwischen DTR und Kondensstreifenstrahlungsantrieb (in W
m2
) fu¨r
Gitterpunkte in Wyoming (115oW, 40oN) und Nevada (105oW, 43oN) im September. R in
beiden Fa¨llen nicht signifikant von null verschieden auf dem 95%-Niveau
7.2.4 Trend des DTR aus Reanalysedaten
Wie bereits bei der Diskussion von Abbildung 7.3 erwa¨hnt, sollte, wenn die Travis-Hypothese
qualitativ und quantitativ stimmt, ein Trend des DTR auch in einem Zeitraum, wie ihn die
Reanalysdaten u¨berdecken, nachweisbar sein. Dies mu¨sste bei allen Regionen mit hohem
Flugverkehrsaufkommen, wie zum Beispiel der kontinentalen USA und anderen vergleich-
baren Regionen, der Fall sein. Natu¨rlich kann ein negativer Trend im DTR auch andere
Ursachen als den Luftverkehr haben, aber wu¨rde sich herausstellen, dass u¨ber den USA kein
negativer Trend vorzufinden ist, wa¨re dies ein klares Indiz gegen die Travis-Hypothese. Im
folgenden wird die Trendanalyse des DTR aus den Reanalysedaten ERA-40 fu¨r die Jahre
1958-2001 durchgefu¨hrt. Es wird ein Gebietsmittel u¨ber die USA gebildet, das sich von
130oE bis 50oW und von 30oN bis 50oN erstreckt. Es handelt sich hierbei um dieselbe Re-
gion, die in Minnis et al. (2004) und Ponater et al. (2005) fu¨r Trendanalysen u¨ber den USA
verwendet wurde.
Der Trend des DTR wird fu¨r die Monate Januar, Juli und September berechnet. Alle drei
Monate zeigen eine Abnahme des DTR, wobei sich aber nur der Juli auf dem 99%-Niveau als
statistisch signifikant erweist. Die U¨berpru¨fung der Signifikanz erfolgte mit dem Kenndall-
Mann-Test. In Abbildung 7.7 ist der Trend des DTR fu¨r die Monate Juli und September
dargestellt. Der Juli Trend liegt bei etwa 1oC fu¨r die Jahre 1958-2001, was gut vereinbar
mit der prinzipiellen Schlussfolgerung von Travis wa¨re. Der Travis-Monat September weist
im gleichen Zeitraum hingegen einen sehr viel kleineren negativen Trend auf. Der negative
Trend muss seine Ursache aber nicht unbedingt in der Zunahme der Kondensstreifen haben.
Neben der A¨nderung im Kondensstreifenbedeckungsgrad ko¨nnen auch andere Faktoren, wie
A¨nderung der natu¨rlichen Bedeckung und die globale Erwa¨rmung, fu¨r die DTR Abnahme
verantwortlich sein (siehe Kapitel 2.2).
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Abbildung 7.7: Trend des DTR fu¨r die Periode 1958-2001, berechnet aus den Reanalysedaten
ERA-40 fu¨r den Monat Juli und den Travis-Monat September. Gebietsmittel u¨ber die USA (130
-50oE, 30-50oN).
ERA-40
Abbildung 7.8: Geographische Verteilung des Trends des DTR fu¨r den Monat Travis-Monat Sep-
tember. Gezeigt wird die Steigung der Trendgeraden b, berechnet aus den Reanalysedaten ERA-40
(1971-2000).
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Die geographische Verteilung der Steigung der Geraden b, die in Abbildung 7.8 dargestellt
ist, gibt die Sta¨rke des Trends des DTR (in Einheiten von oC/yr) fu¨r den Travis-Monat
September an. Man sieht zuna¨chst einen ausgepra¨gten Land-Meer-Kontrast des Trends mit
geringen Werten u¨ber den Ozeanen. Die Maximalwerte des negativen Trends sind in ei-
nigen Regionen Nord- und Su¨damerikas, sowie in Gebieten Europas und Asiens (zwischen
45oN und 60oN) zu sehen. Auffa¨llig ist der Maximalwert des positiven Trends in Mittel-
afrika. Diese Ergebnisse stehen in relativ guter U¨bereinstimmungen mit den von Vose et al.
(2005) aus Beobachtungsdaten berechneten Trends des DTR. Auch hier ist der DTR in
vielen Regionen negativ. Der Vergleich mit der Kondenstreifenbedeckung (siehe Abbildung
3.2 in Kapitel 3.2) zeigt, dass keine gute U¨bereinstimmung zwischen Regionen mit maxi-
maler Kondensstreifenbedeckung und negativem Trend des DTR zu finden sind. Regionen
mit hohem Flugverkehrsaufkommen, z.B. die USA, Mitteleuropa oder Ostasien zeigen keine
gro¨ßeren Werte im Trend des DTR. Hingegen ist der starke negative Trend im DTR u¨ber
Su¨damerika sicher nicht durch Kondensstreifeneffekte zu erkla¨ren, da hier kaum Flugverkehr
stattfindet. Der mittlere negative Trend in den USA im September steht allerdings, wie
bereits in Abbildung 7.7 zu sehen war, nicht im Widerspruch zur Travis-Hypothese. Jedoch
ist ein negativer Trend auch in wenig beflogenen Gebieten wie Alaska zu sehen.
Insgesamt ist das Ergebnis der Trendanalyse nicht eindeutig als Besta¨tigung oder Wider-
legung der Travis-Hypothese interpretierbar. Der großra¨umige Charakter der analysierten
Trendmuster la¨sst aber einen Zusammenhang mit der globalen Erwa¨rmung (Houghton et al.,
2001) plausibler erscheinen.
7.2.5 Autokorrelationsla¨nge einer 3-Tagesperiode im September
Betrachtet man Abbildung 1.1 in Kapitel 1, nimmt der DTR der 3-Tagesperiode 8.-10. und
14.-16. September 2001 einen Wert nahe bzw. unterhalb des klimatologischen Mittels an.
Travis et al. (2002a) sehen sich dadurch besta¨rkt in ihrer Interpretation einer flugverkehrsbe-
dingten Zunahme des DTR in den Tagen 11.-13. September 2001. In diesem Zusammenhang
stellt sich die Frage, auf welcher Zeitskala der DTR typischerweise variiert und ob die Vor-
zeichena¨nderung der Abweichung ein Indiz dafu¨r ist, dass der 11.-13. September 2001 ein
“Ausreißer” ist. Korreliert man den DTR von aufeinanderfolgenden Tagen, sieht man eine
Autokorrelation von mehreren Tagen. Um zu sehen, wie der 3-Tagesmittelwert des DTR mit
anschließenden 3-Tagesmittelwerten korreliert, wird seine Autokorrelationsla¨nge τ bestimmt.
Abbildung 7.9 zeigt die Autokorrelation r(τ) von aufeinanderfolgenden 3-Tagesmittelwerten
des DTR fu¨r den September 1960, berechnet aus den Reanalysedaten ERA-40. Die x-Achse
zeigt die zehn 3-Tagesperioden (τ) eines Monats. Analog zu Travis wurde das Gebietsmittel
u¨ber die USA gebildet. Man sieht, dass die Autokorrelation nach der ersten 3-Tagesperiode
auf Null abfa¨llt, das heißt, dass das Geda¨chtnis der Atmospha¨re nicht la¨nger als diese 3 Tage
ist. So ist ein Wechsel des Vorzeichens, wie er in Abbildung 1.1 gezeigt ist, auch durch die
natu¨rliche Variabilita¨t des DTR zu erkla¨ren und stellt keine ausdru¨ckliche Besta¨tigung der
Travis-Hypothese dar.
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Abbildung 7.9: Autokorrelation r(tau) aufeinanderfolgender 3-Tagesmittelwerte des DTR im Sep-
tember 1960 in den USA, berechnet aus Reanalysedaten ERA-40.
7.2.6 Konfidenzintervall 11 - 13 September
Nach dem Ergebnis der Autokorrelationsanalyse in Abschnitt 7.2.5 liegt es nahe zu u¨berpru¨fen,
ob die von Travis et al. (2002a) berechnete Abweichung des DTR von 1.1 oC u¨berhaupt signi-
fikant aus dem Rauschen um den langja¨hrigen Mittelwert des DTR herausragt. Dazu wird
im Folgenden das Konfidenzintervall dieses Mittelwertes berechnet. Das Konfidenzintervall
fu¨r den Mittelwert bestimmt die Wahrscheinlichkeit, dass der wahre Mittelwert innerhalb be-
stimmter Intervallgrenzen liegt. Diese Grenzen a des KonfidenzintervallsKONF [x¯− a; x¯+ a]
ha¨ngen von der Varianz σ2, der Konfidenzzahl γ und dem Stichprobenumfang n ab. Die Kon-
fidenzintervallsgrenzen sind wie folgt definiert (Kreyszig, 1975):
a = c∗σ√n
Unter Annahme einer Normalverteilung ist beim einseitigen Test (dieser wird hier verwen-
det, da das Vorzeichen bekannt ist) c = 1.645 bei einer Konfidenzahl von 95% und c = 2.326
bei einer Konfidenzzahl von 99%.
In Abbildung 7.10 ist die geographische Verteilung des (a) 95%-igen und (b) 99%-igen Konfi-
denzintervalls fu¨r den 30-ja¨hrigen Mittelwert des DTR der 3-Tagesperiode 11.-13. September
dargestellt. Analog zu Travis wird das Mittel u¨ber die Jahre 1971-2001 gebildet. Kleine Kon-
fidenzintervalle sind u¨ber dem Meer, vor allem in den Subtropen und Tropen (30oN-30oS)
zu finden, da hier die Variation im DTR gering ist, aufgrund der thermischen Tra¨gheit des
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Ozeans und der generell geringen synoptischen Variabilita¨t in den Tropen und Subtropen.
Gro¨ßere Konfidenzintervalle sind in mittleren und no¨rdlichen Breiten zu sehen, hier schwankt
der DTR stark aufgrund der Zyklonenta¨tigkeit und der damit verbundenen Variabilita¨t von
Temperatur, Bewo¨lkung und Bodenfeuchte.
(a) ERA-40
(b) ERA-40
Abbildung 7.10: Geographische Verteilung des (a) 95%-igen und (b) 99%-igen Konfidenzintervalls
fu¨r den klimatologischen Mittelwert des DTR der 3-Tagesperiode 11.-13. September, berechnet aus
den Reanalysedaten ERA-40 von 1971-2001.
Die Vertrauensgrenzen a des 95%-igen Konfidenzintervalls zeigen Maximalwerte von 0.6-
1.2 oC. Sie sind in Gebieten der USA, Su¨damerikas und Asiens zu finden. Die Minimalwerte
der Grenzen liegen bei a < 0.2 u¨ber den Ozeanen (Abbildung 7.10 (a)). Beim 99%-igen
Konfidenintervall liegen die Minimalwerte der Grenzen bei a < 0.2 und die Maximalwerten
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bei a > 1.4. In den USA liegen die Grenzen des 99%-igen Konfidenzintervalls zwischen
a = 0.8 und a = 1.4. Somit liegt die von Travis berechnete Abweichung von 1.1 oC u¨ber
dem Jahresmittelwert der Jahre 1971-2000 teilweise im 99%-igen Konfidenzintervall (siehe
Abbildung 7.10 (b)). Dies ist wiederum ein Indiz, dass die Signifikanz der DTR-Abweichung
in dem von Travis et al. (2002a) untersuchten 3-Tageszeitraum nur marginal ist.
7.3 Zusammenfassung
Dieser Abschnitt fasst die Ergebnisse der U¨berpru¨fung der Travis-Hypothese zusammen.
Folgende Teilergebnisse sind mit der Travis-Hypothese vereinbar:
• Es stellte sich heraus, dass der Tagesgang des Kondensstreifenstrahlungsantriebs am
Erdboden, berechnet aus dem Experiment ECHAM4-2h mit u¨berho¨htem Luftverkehr,
der von Travis et al. (2002a) vorausgesetzten Gesetzma¨ßigkeit folgt.
• Der negativer Trend im DTR in den USA, den die ERA-40 Daten aufweisen, unterstu¨tzt
die Travis-Hypothese prinzipiell. Allerdings ko¨nnen andere Ursachen fu¨r die zeitliche
Abnahme des DTR u¨ber den betreffenden Zeitraum verantwortlich sein.
Folgende Punkte liefern keine Besta¨tigung der Travis-Hypothese:
• Wie in Kapitel 6.2 gezeigt wurde, ist die Korrelation zwischen DTR und der hohen
Bewo¨lkung von vornherein sehr schwach bzw. nicht signifikant. Dies ist sowohl im
Klimamodell, als auch in der Reanalyse der Fall.
• Die geographische Verteilung des Trends des DTR aus ERA-40 Daten zeigt keine ra¨um-
liche U¨bereinstimmung von Kondensstreifenbedeckung und negativem Trend im DTR.
Auch in Regionen mit geringem Flugverkehrsaufkommen ist der Trend meist negativ.
• Die Differenz ∆DTR zwischen dem Experiment mit Luftverkehr (ECHAM4/MLO-AV)
und ohne Luftverkehr (ECAM4/MLO) zeigt keine signifikante Reduktion im DTR bei
Anwesenheit von Kondensstreifen.
• Die Autokorrelationsla¨nge der 3-Tagesperiode des DTR, berechnet aus Reanalysedaten,
zeigt, dass die Zunahme des DTR in der Periode 11.-13. September 2001 im Rahmen
der normalen kurzzeitigen Variabilita¨t des DTR liegt und keinen außergewo¨hnlichen
Antrieb in dem betrachten 3-Tageszeitraum bedingt.
• Das Experiment ECHAM4/SST-AV mit u¨berho¨htem Luftverkehr und konstant ge-
haltener Meeresoberfla¨chentemperatur weist keinen signifikanten Zusammenhang zwi-
schen DTR und Kondensstreifenstrahlungsantrieb auf.
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• Das Konfidenzintervall fu¨r die 3-Tagesperiode 11.-13. September, berechnet aus den
ERA-40 Daten, zeigt, dass eine Abweichung von 1.1 oC in den USA kein Extremereignis
darstellt, fu¨r das eine spezielle Erkla¨rung (u¨ber den fehlenden Luftverkehr) no¨tig wa¨re.
Abschließend u¨berwiegen die Teilergebnisse, die die Travis-Hypothese nicht besta¨tigen und
lassen daher Zweifel, vor allem im quantitativen Sinne, an dem von Travis et al. (2002a)
gefolgerten starken regionalen Einfluss des Luftverkehrs auf den DTR aufkommen. Dies gilt
umso mehr, als bereits alternative Erkla¨rungsmo¨glichkeiten angeboten wurden (Kalkstein
und Balling, 2004). Das hier verwendete Klimamodell kann allerdings, angesichts seiner
eigenen in Abschnitt 5.2 gezeigten Unzula¨nglichkeiten bei der Repra¨sentation des DTR,
keine klare Widerlegung der Travis-Hypothese liefern.
60 7. Mo¨glicher Zusammenhang zwischen DTR und Kondensstreifen
Kapitel 8
Schlussbetrachtung und Ausblick
Im Rahmen dieser Arbeit wurde der Einfluss von natu¨rlicher Bewo¨lkung und von Kondens-
streifen auf den Tagesgang der Temperatur untersucht. Dazu wurden sowohl Simulationen
des Klimamodells ECHAM4 als auch Daten der ECWMF Reanalyse herangezogen. Dieses
Kapitel fasst die Ergebnisse dieser Arbeit zusammen und liefert einen Ausblick.
Zuna¨chst erfolgte eine bewertete Analyse des DTR im Klimamodell. Diese ergab, dass
die Amplitude des DTR im Modell im Vergleich zu Beobachtungsdaten systematisch un-
terscha¨tzt wird. So wird der DTR vor allem in den Wintermonaten um bis zu 50% geringer
eingescha¨tzt. Diese Ergebnisse stehen im Einklang mit fru¨heren Studien, die ebenfalls einen
zu kleinen DTR in Klimamodellen fanden (z.B. Stone und Weaver, 2002). Ein Grund fu¨r die
Unterscha¨tzung liegt laut Holtslag (2006) an der ungenu¨genden Parametrisierung der stabi-
len Grenzschichtprozesse (siehe Abschnitt 5.2). Die geographische Verteilung des DTR sowie
des Jahresgangs des DTR wird aber vom Modell qualitativ gut wiedergegeben. Sowohl im
Modell, als auch in der Reanalyse sind die Maximalwerte im DTR u¨ber ariden Landfla¨chen
zu finden, wa¨hrend die Minimalwerte im DTR u¨ber den Ozeanen liegen.
Eine lineare Korrelationsanalyse zwischen DTR und Bewo¨lkung zeigte, dass der DTR u¨ber
Land vielerorts mit dem totalen Bedeckungsgrad signifikant negativ korreliert ist. Da der
Strahlungsantrieb der Wolken negativ ist, sind DTR und Wolkenstrahlungsantrieb positiv
korreliert, wobei die Korrelationskoeffizenten hier noch etwas gro¨ßer sind. Beide Korrela-
tionsanalysen zeigen in strahlungsdominierten Gebieten den sta¨rksten linearen Zusammen-
hang. Darum sind in den mittleren und hohen Breiten im Sommer der jeweiligen Hemispha¨re
gro¨ßere Korrelationskoeffizenten als im Winter zu finden. Aus diesen Ergebnissen wird deut-
lich, dass die Bewo¨lkung den DTR reduziert. Durch die Reanalysedaten des ECWMF wird
das Modellverhalten qualitativ gut besta¨tigt. Auch Dai et al. (1999) zeigten durch Korre-
lationsanalysen aus Beobachtungsdaten, dass Wolken einen bedeutenden Einfluss auf den
DTR haben.
Verwendet man fu¨r die Korrelationsanalyse nur die hohe Bewo¨lkung, so zeigen sich kaum
signifikante Korrelationen. Wie bereits aus der Publikation von Dai et al. (1999) hervorgeht,
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da¨mpfen hauptsa¨chlich tiefe Wolken den DTR. Aufgrund der auch hier guten U¨bereinstim-
mung von Modell und Beobachtungen ist das Modell geeignet, den Zusammenhang zwischen
DTR und Kondensstreifen zu u¨berpru¨fen.
Ein besonderes Anliegen dieser Arbeit war die U¨berpru¨fung der sogenannten Travis-Hypothese,
nach der Flugverkehr und Kondensstreifen den DTR signifikant reduzieren. Die geringe Kor-
relation der natu¨rlichen hohen Bewo¨lkung mit dem DTR stellte dies bereits in Frage. Wie
in Abschnitt 7.1 aufgezeigt, sprechen noch andere Aspekte fu¨r eine kritische Betrachtung
dieser These. Da Travis et al. (2002a) nur drei luftverkehrsfreie Tage fu¨r ihre Auswertung
zur Verfu¨gung stehen, basieren ihre Ergebnisse, angesichts der hohen Variabilita¨t der At-
mospha¨re, auf einer schwachen statistischen Grundlage. Zuna¨chst wurden zur U¨berpru¨fung
der These deshalb Daten des Klimamodells herangezogen. Da die Modellsimulationen einen
großen Datensatz mit und ohne Luftverkehrseffekten zu Verfu¨gung stellen, ermo¨glichen diese
statistisch verla¨sslichere Aussagen als die von Travis et al. (2002a) ausgewerteten Beobach-
tungsdaten der 3-Tagesperiode 11. bis 13. September. Die Resultate dieser U¨berpru¨fung
zeigten, dass kein statistischer Zusammenhang zwischen DTR und Kondensstreifen im Kli-
mamodell zu finden ist, obwohl das Modell den vom Travis et al. (2002a) vorausgesetzten
Nettostrahlungsantrieb von Kondensstreifen wiedergibt (siehe Abbildung 7.4).
Des weiteren wurden die Ergebnisse vorgestellt, die aus Untersuchungen mit Reanalysedaten
stammen. Hier sprechen die Konfidenzintervalle der 3-Tagesperiode 11.-13. September und
die Autokorrelation aufeinandererfolgender 3-Tagesperioden dafu¨r, dass es sich bei dem von
Travis et al. (2002a) gefundenen Abweichung von 1.1 oC nicht um ein Extremereignis han-
deln muss, sondern dass auch natu¨rliche Schwankungen im DTR zur Erkla¨rung ausreichen.
Dagegen ist der in den Reanalysedaten gefundene negative Trend im DTR u¨ber die Jahre
1958-2001 vereinbar mit der Travis-Hypothese. Bei diesem Trend ko¨nnte es sich aber auch
um ein Indiz der globalen Erwa¨rmung handeln (Houghton et al., 2001). Ein solcher wurde
in anderen Modellanalysen auch ohne Einbeziehung von Luftverkehrseffekten gefunden. Au-
ßerdem wurde schon eine alternative Erkla¨rungsmo¨glichkeit fu¨r den ungewo¨hnlichen hohen
DTR der Tage 11. bis 13. September angeboten. Kalkstein und Balling (2004) machten in
ihrer Arbeit die ungewo¨hnlich klaren Verha¨ltnisse der Atmospha¨re u¨ber den USA fu¨r den
hohen DTR verantwortlich. Das hier verwendete Klimamodell kann, angesichts seiner eige-
nen in Abschnitt 5.2 gezeigten Unzula¨nglichkeiten bei der Repra¨sentation des DTR, allein
keine klare Widerlegung der Travis-Hypothese liefern. Dennoch hat diese Arbeit gezeigt,
dass ohne neue, von den Beobachtungen der 3-Tagesperiode nach dem 11. September 2001
unabha¨ngige Unterstu¨tzung, die Travis-Hypothese als ungenu¨gend gesichert anzusehen ist.
Abschließend soll in einem Ausblick eine Idee diskutiert werden, die auf Basis von Mo-
dellanalysen eine Vertiefung des Versta¨ndnisses u¨ber die Mechanismen liefern ko¨nnte, die
den DTR beeinflussen. Eine Mo¨glichkeit wa¨re es weitere Modellsimulationen mit Kondens-
streifen und konstanter Meeresoberfla¨chentemperatur durchzufu¨hren, wie es bereits bei der
Korrelation zwischen DTR und Kondensstreifenstrahlungsantrieb geschah. Mo¨glicherweise
fu¨hren Klimaru¨ckkopplungen durch die 50 m Ozeandeckschicht dazu, dass der Effekt von
Kondensstreifen durch andere Faktoren u¨berlagert wird, die mit der in diesem gekoppelten
Experiment stattfindenden globalen Erwa¨rmung zusammenha¨ngen. In einem Experiment
mit unvera¨nderlicher Meeresoberfla¨chentemperatur wu¨rde ein großer Teil dieser Klimaru¨ck-
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kopplungen unterdru¨ckt, so dass es leichter fallen sollte die prima¨re, rein lokale Strahlungs-
wirkung der Kondensstreifen zu identifizieren. Wie stark der Kondensstreifenantrieb in die-
sem Fall sein mu¨sste, ist aber in dieser Arbeit nicht gekla¨rt worden.
Ein weitere Idee ist das Auswerten anderer Klimaerwa¨rmungsexperimente, wie solch mit
A¨nderungen in der solaren Einstrahlung. Hier existiert zum Beispiel bereits ein Experiment
in dem der Strahlungsantrieb der Solarkonstante um 1 W/m2 erho¨ht wird (Stuber et al.,
2001). Durch A¨nderungen im Strahlungstagesgang am Boden und am Oberrand der At-
mospha¨re verursacht dieser sowohl eine Erho¨hung der globalen Temperatur, als auch einen
direkten Strahlungseffekt auf den DTR. Die konkurrierenden indirekten und direkten Effekte
des a¨ußeren Antriebs auf den DTR ko¨nnen verglichen werden, um eine Schlussfolgerung zu
erreichen, die den Nettoeffekt betrifft.
Natu¨rlich wa¨re es wu¨nschenswert, fu¨r solche weitergehenden Analysen eine quantitativ bes-
sere Reproduktion der Tagesga¨nge als den in Abschnitt 5.2 gefundenen zur Verfu¨gung zu
haben. Die Ursache-Wirkung-Beziehung, die dem bisher gefundenen systematischen Fehler
zu Grunde liegt, ist aber noch unzureichend gekla¨rt. Daher ko¨nnte hier noch eine grundle-
gende Weiterentwicklung der Modellparametrisierungen, z.B. bei der Grenzschichtturbulenz,
no¨tig werden.
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Abku¨rzungsverzeichnis
DTR Daily Temperature Range
DLR Deutsches Zentrum fu¨r Luft- und Raumfahrt
ECHAM Modell des ECMWF, HAMburger Version
ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
IPCC International Panel on Climate Change
TOA Top of Atmosphere
MLO Mixed Layer Ocean
ERA-40 ECWMF Reanalysedatensatz
RF Radiative Forcing
CRF Cloud Radiative Forcing
SST Sea Surface Temperature
ERBE Earth Radiation Budget Experiment
ITCZ Innertropic Convergence Zone
CFL Courant-Friedrich-Levy-Kriterium
ISCPP International Satellite Cloud Climatology Project
UTC Coordinated Universal Time
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